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I■-INTRODUCCION gENEPAL
I.I.- OBJETIVOS Y CAUSAS DEL TRABAJO.
El estudio de los skarns como fendmeno geolôgico ligado al 
desarrollo hidrotermal de un sistema hidrotermal perigranitico, 
puede aportar multitud de datos sobre la evolucién y capacidad 
de formacién de mineralizaciones de los fluidos geolégicos, 
estén o no ligados a rocas igneas. Por ello, los skarns, con sus 
espectaculares caracteristicas petrolégicas, han s ido fruto de 
mültiples trabajos (e.g. ZHARIKOV, 1970, KIEU DONC, 1969, 
EINAUDI et ait., 1981, EINAUDI y BURT, 1982) que han descrito
sus màs variados aspectos. Esto, unido a su importancia 
econémica como grandes productores de todo tipo de metales 
(SMIRNOV, 1976) hace que sean actualmente un objetivo cientifico 
de primer orden.
La investigacién cientifica sobre los skarns en Espana es muy 
reciente y aunque existen diverses trabajos de indole local y 
puramente descriptives, los trabajos de RUIZ (1975), VELASCO 
(1976), CASQUET (1980) y CASQUET y VELASCO (1978) sobre los 
skarns ferriferos del SW han sido las primeras investigaciones 
especificas. Posteriormente nuestras investigaciones (CASQUET y 
TORNOS, 1984, TORNOS y CASQUET, 1985, 1986, LOCUTURA y TORNOS, 
1985, COLLADO et ait., 1987) han ahadido nuevos datos sobre los 
skarns en el Sistema Central. En otras areas de Espana se ci tan 
fundamentalmente los trabajos de GARCIA IGLESIAS et ait. (1980), 
MARTIN et ait. (1986), GONZALEZ MONTERO (1987) y CORRETGE et 
ait. (1988) en la Zona Cantâbrica y los de VILADEVALL et ait. 
(1984), SOLER (en curso) e investigadores franceses (e.g., GUY, 
1979, AUTRAN et ait., 1980) en los Pirineos y Cordilleras
Costero Catalanes. Una sintesis sobre los aspectos màs 
caracteristicos de los skarns en Espana se describe en CASQUET y 
TORNOS (1989). S in embargo este tipo de mineralizaciones han 
sido sistenàticamente obviados en trabajos de sintesis sobre la 
metalogenia del W (GUMIEL, 1984) y Sn (MANGAS, 1987), aunque
algunos han sido citados de una manera muy Incomplet a en 
trabajos de metalogenia general (ARRIBAS, 1978, SCHSïSRHORM, 
1981, ARRIBAS et alt., 1988).
La actividad minera ha sido mas abundante que la académica y 
asi se han investigado, y a veces explotado, los skarns de 
hierro del Suroeste (minas Monchi, San Guillermo, Cala, La 
Berrona...), de Salamanca (Los Santos), Pirineos (Costabona, 
Lago Redondo, Aurener) y Zona Cantâbrica (Carracedo, Cariés, 
Infiesto..). En el Sistema Central Espahol los skarns son al 
tipo de mineralizaciôn con mayor interés econômico, lo que ha 
hecho que algunos de ellos hayan sido exhaustivamente estudiados 
en las dos ultimas décadas (e.g., Otero de Herreros, Revenga); 
otros, sin embargo, continüan sin ser investigados en 
profundidad.
El area de trabajo queda restringida a los afloramientos 
paleozoicos de la Sierra de Guadarrama, donde aparecen
abundantes lentejones de mârmoles y rocas de silicates câlcicos 
en relaciôn espacial màs o menos prôxima a los granitoides
hercînicos; en ellos se han désarroilado diverses skams, teinte 
estériles como minerai izados, en los que se distinguen las 
asociaciones metàlicas Zn-Cu-Sn-W-(Ag) , W-Sn, Fe, W y Fe-Sn,
definidas anteriormente en TORNOS y CASQUET (1985). Dentro de 
este marco, el trabajo se ha planteado con el fin de resolver 
algunos aspectos fundamentales:
* Descripcién y comparacién de los diferentes tipos de skarns 
existantes en el Sistema Central Espeinol. Se estudian los
skarns polimetàlicos de Almadenes y Hondalizas (Otero de 
Herreros, Segovia), La Cabeza (Vegas de Matute, Segovia) y 
Revenga (Revenga-Hontoria, Segovia), el skarn de Sn-W del 
Carro del Diablo (Rascafria, Madrid), los skarns de W de
Pàjaros, Artinuelo y Cotos (Rascafria, Madrid) y los skarns de 
Fe del Caloco (Vegas de Matute, Segovia) y Valdemartin (Hoyo 
de Manzanares, Madrid).
* Estudio de los procesos desde el punto de vista teérico para
evaluar cuantitatlvamante la evolucién del fluldo durante los 
prooeeos metasométicos y las causes de formacién de la 
mineralizacién.
* La relacién de los skarns con las rocas graniticas y otros 
tipos de mineralizaciones ligadas a granitoides.
* La evolucién de los circuitos hidrotermales perigraniticos 
mediants la comparacién entre dos ejemplos extremes, los 
ligados a los granitos de Navalcubilla (skarn de Almadenes) y 
Rascafria-El Paular (skarn del Carro del Diablo).
* Establéeimiento de un modelo genético de conjunto para las 
distintas mineralizaciones ligadas a skarns en el Sistema 
Central Espanol.
Se hace especial énfasis en la mineralizacién de Cerro de 
Almadenes (Otero de Herreros, Segovia) en cuanto que esta es la 
mineralizacién metàlica màs importante localizada hasta el 
momento en el Sistema Central Espanol. En ella se intenta 
realizar un tratamiento teérico con el fin de establecer las 
caracteristicas fundamentales del proceso mineraiizador y 
cuantificar de alguna manera un proceso tan complejo como la 
genesis de un yacimiento.
I.2.- METODOLOGIA DE TRABAJO.
Los principales aspectos de la labor investigadora se han 
realizado se han realizado con los siguientes medios:
* Cartografia general a escala 1/18.000 de la zona de Almadenes 
y cartografias de detalle a escalas variables entre 1/5.000 y 
1/500 en los afloramientos especificos de skarns. En las àreas 
de Almadenes, La Cabeza y Hondalizas se ha trabajado con la 
topografia y cartografia geolégica inicial de CHARTER 
EXPLORACIONES, S.A. En otras areas sobre foto aérea 1/18000, a 
veces ampliada.
* Reconocimiento, toma de muestras y elaboracién de logs de 
sendees realizados por CHARTER EXPLORACIONES S.A. en el 
yacimiento de Almadenes.
* Estudio de làminas delgadas en el Departamento de Petrologia
de la Universidad Compiutense de Madrid y de làminas delgadas 
y probetas pulidas en el Servicio de Infraeatructura 
Metalogénica y Minera del I.T.G.E. En el caso de minérales 
opacos, y concretaroente de sulfosales, se han realizado 
determinaciones de microdureza Vickers y reflectividad como 
datos complementarios al microscopio y microsonda.
* Realizaciôn de 71 anàlisis quimicos de roc a total en los 
laboratories del I.T.G.E. El SiOz, AlzOz, FezOa(t ), MnO, CaO, 
KzO, TiOz y PzOs, asi como Ba, Sr, Rb, Zn, Cu, Pb, Nb, Ta, y 
Sn han sido determinados por Fluorescencia de Rayos X; el HgO 
y NazO han sido determinados por absorciôn atômica y el F por 
colorimetria. Los anàlisis se han realizado tanto sobre rocas 
graniticas, frescas e hidrotermalizadas, como sobre los 
principales tipos de skarn. Sin embargo, ya que las rocas 
hidrotermales son sumamente heterogéneas y presentan metâlicos 
en cantidades variables estos anàlisis son ünicamente 
indicativos y ejemplos de tendencies geoquimicas.
* Conocimiento de la composicién de los minérales màs 
representatives mediante anàlisis de 800 minérales no 
metâlicos y 118 metâlicos por dispersién de energia y longitud 
de onda en la microsonda electrénica del I.T.G.E. segun los 
métodos convencionales. En el caso de minérales de muy pequeno 
tamano y composicién compleja, caso de las sulfosales, los 
anàlisis se han realizado mediemte dispersién de energia; esta 
técnica también ha demostrado ser muy précisa en los anàlisis 
cuantitativos de cloritas. La correccién de los anàlisis se ha 
realizado mediante programas incluidos en la rutina de 
anàlisis.
* Difraccién de rayos X para la determinacién de fases minérales 
de grano muy fino (Laboratories del I.T.G.E.), triclinicidad 
de feldespatos y contenido en Mg de carbonates (Dpto. de 
Petrologia, U.C.M.).
* Para la determinacién de las caracteristicas de la fase fluida 
se ha realizado un estudio de inclusiones fluidas en el 
Servicio de Infraestructura Metalogénica y Minera del I.T.G.E. 
Para ello se ha usado una platina CHAIXMECA calentadora y
enfriadora siguiendo la metodologia ampliamente desarlta (e.g. 
ROEDOER, 1984) sobre un conj unto de làminas muy seleccionado. 
Debido a que o bien las inclusiones eran inexistantes o 
mintisculas o la roca estaba muy in tens amen te deformada, las 
determinaciones han sido sumamente laboriosas.
* Tratamiento informàtico de los anàlisis quimicos de rocas y 
minérales. La base de los càlculos de la fdrmula estructural 
de los minérales se describe en el ANEXO III.
* Tratamiento termodinàmico teôrico mediante una adaptacidn del 
programs informàtico SUPCRT (HELGESON et ait., 1978) al 
ordenador del I.T.G.E (IBM 4361). Posteriormente este mismo 
programs ha sido adaptado para ordenadores personales IBM XT y 
AT. Se han realizado diversos programas en BASIC y FORTRAN 77 
para la elaboracién de los datos termodinàmicos obtenldos y su 
proyeccién en diagramas. Los esquemas de los principales 
programas realizados se encuentran en el ANEXO IV.
I.3.- LOCALIZACION GEOGRAFICA Y GEOLOGICA.
Los skarns objeto de este estudio aparecen en las provincias 
de Segovia y Madrid, en las vertientes Norte y Sur de la Sierra 
de Guadarrama. Desde el punto de vista geolégico todos ellos se 
situan en la zona màs profunda del Sistema Central, bajo el 
Tremadoc (discordancia Sàrdica); esta discordancia es, por lo 
tanto, el limite estratigràfico superior del conjunto que se 
describe a continuacién.
Dentro de la divisién en complejos estructurales del Sistema 
Central propuesta por CAPOTE et ait. (1981) el àrea se situa 
dentro del Complejo de Guadarrama (FIG.l), todo ello 
perteneciente a la Zona Centro Ibérica (JÜLIVERT et ait., 1974) 
del Macizo Hespérico. Es un sector estructuralmente profundo 
dentro del SCE y en él afloran rocas metamérficas de alto grado 
con un importzmte plutonismo hercinico de caràcter intermedio a 
àcido, que aumenta volumétricamente hacia el Oeste. Los rasgos 
générales de la geologîa del SCE aparecen recogidos en APARICIO 
et ait., (1975), LOPEZ RUIZ et ait., (1975), BELLIDO et ait.,
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FIG.l.- Encuadre geolôgico del Sistema Central Espaftol. (I) 
Ortogneises glandulares. (23 Serie Fémica. (3) Serie Superior. 
(4) Unidad de Toledo. (5) Tremadoc. (6) Arenig a Devonico Sup. 
(7) Granitoides estructurales. (8) Rocas graniticas 
tardihercinicas. (9) Cobertura posthercinica. Tornado de CAPOTE 
et alt.. (1982).
(1981) y en diversos trabajos en Cuadernoa de Geologia Ibérica 
niiin.7 (VII Congreso de Geologia del W Peninsular) y 
Rev.R.Acad,Ciencias, vol.VII-4 (Coloquio Sobre la Evolucién 
Geolégica Prealpina del Sistema Central Espanol).
I.3.I.- Lâs. litoloaias PFéhétcinic49
En el àrea definida afloran dos conjuntos estratigràficos, 
denominados aqui Serie Inferior y Serie Superior, con distinto 
significado tectonoestratigràfico y relaciones mütuas todavia 
mal definidas (TORNOS, 1981, BELLIDO et ait., 1981). Las
caracteristicas iniciales de ambas han sido fuertemente 
complicadas por la presencia de una tecténica düctil hercinica y 
metamorfismo de alto grado asociado. No existen datos 
cronoestratigràficos de estas rocas, pero parece haber cierta 
unanimidad para atribuir al conjunto una edad Precàmbrica por 
correlacién con otras àreas (CAPOTE y FERNANDEZ CASALS, 1975, 
BELLIDO et ait., 1981, FERNANDEZ CASALS y GUTIERREZ MARCO,
1985).
Ambas estàn asociadas a un importante conjunto de ortogneises 
mesocrâticos a leucocràticos (VIALETTE et ait., 1987)
interpretados actualmente como un conjunto plutônico 
peraluminico muy evolucionado de edad Càmbrico 
Superior-Ordovicico (494-471 m.a.). Corresponden a rocas que van 
de adamellitas a granitos porfidicos (ortogneises glandulares) y 
metaleucogranitos (leucogneises).
La Serie Inferior aflora en las àreas estructuralmente màs 
profundas (Macizos de El Caloco, El Escorial, Penalara...) y se 
encuentra intensamente deformada, siendo frecuentes en ella las 
estructuras y texturas miloniticas. A grandes rasgos està 
formada por gneises glandulares oscuros que pasan lateral y 
verticalmente a paragneises fémicos y màrmoles, con 
intercalaciones màs accesorias de cuarcitas, anfibolitas, y 
rocas de silicatos câlcicos.
Los niveles carbonatados son de composicién calcodolomitica y 
estén intimamente ligados a rocas de silicatos câlcicos y a 
veces metabasitas; en ellos es donde se alojan la mayor parte de 
las mineralizaciones de tipo skarn del SCE. Aparecen como 
niveles lateralmente discontinues por efecto de la deformacién, 
de potencia muy variable (métrica hasta hectométrica) y siempre 
rodeados de paragneises. Actualmente existen discrepancies sobre 
si estos mârmoles corresponden a un linico nivel o a varios 
(CAPOTE et ait., 1981, VILLASECA, 1983).
Toda la Serie Inferior ha sido interpretada hasta ahora como 
un conjunto heterogéneo de caracter volcànico y volcanoclâstico 
calcoalcalino (NAVIDAD y PEINADO, 1977) ligado a un borde 
continental que présenta faciès desde subvolcénicas a detriticas 
y quimicas. Recientemente VILLASECA (op.et.) interpréta los 
gneises glandulares fémicos como rocas miloniticas procédantes 
de la deformacién de ortogneises glandulares y por lo tanto sin 
relacién genética con los paragneises fémicos y mârmoles.
En contacto problemâtico con la Serie Inferior, y ocupando 
presumiblemente un nivel estratigràfico màs alto (TORNOS, 1981) 
aparece la Serie Superior, descrita en detalle por CAPOTE y 
FERNANDEZ CASALS (1975). Esta Serie se distingue claramente de 
la anterior por ser quimicamente menos fémica, por lo que los 
niveles màs profundos estàn f recuentemente migmatizados, 
fenomeno que no ocurre en la Serie Inferior. Consiste en 
paragneises bandeados y glandulares con intercalaciones de 
paranfibolitas, rocas de silicatos câlcicos y màrmoles, 
esquistos metapelîticos y micacitas con anfibolitas a techo, un 
nivel caràcteristico de gneises glandulares (gneis Berzosa, 
quizàs équivalente al Ollo de Sapo)y encima pizarras y cuarcitas 
con pocas intercalaciones de rocas de silicatos câlcicos 
situadas directamente por debajo de la discordancia sàrdica.
1.3.2.- Tecténica % metamorfismo hercînicos.
Aunque cada vez existen màs datos que apuntan hacia la
existencia de etapas tecnonetamérficas prehercinicas (FERNANDEZ 
CASALS, 1975, PEINADO y ALVARO, 1981, CASQUET y NAVIDAD, 1985), 
tradicionalmenta se ha asimilado a la orogenia hercinica la 
deformacién y metamorfismo existantes en el SCE. Se distinguer» 
très fases principales de caràcter düctil y otras posteriores y 
menores, de caràcter düctil - fràgil, poco conocidas todavia.
La primera fase es poco visible en zonas profundas y 
corresponde a estructuras N-S de vergencia E y va asociada a un 
metamorfismo de presién intermedia de tipo Barroviense (FUSTER 
et ait., 1974) durante el que sa alcanzan condiciones de alto
grado (condiciones màximas estimadas para esta etapa por 
VILLASECA, 1983, son de 700°C y 7.5 kb. ) . Ha sido datada por 
FERNANDEZ CASALS (1975) como Fameniense.
La segunda fase es coaxial con Fi, a la que oblitéra casi 
totalmente. Es muy intensa y produce cabalgamientos 
intracorticales sinmetamérficos vergentes al E (CAPOTE et ait. , 
1981) con generacién de un metamorf ismo de màs baja presién
ligado al desarrollo de un domo térmico (condiciones màximas
700-750“C y 4.5 kb., CASQUET Y TORNOS, 1981, VILLASECA. op.et., 
CASQUET y NAVIDAD, 1985) que produce fenémenos de anatexia 
locales . Ha sido datada como Postnamuriense y Prewestfaliense B 
(FERNANDEZ CASALS, op.et.).
La tercera fase es retrovergente con respecte a las dos
anteriores y por lo general produce estructuras mucho menos 
penetrativas. Lleva asociado un metamorfismo todavia de grado 
alto en zonas profundas y claramente retrégrado en los niveles 
estructurales màs externes.
Dentro de la cuarta fase se han englobado diversos
movimientos tardios de caràcter extensional (CASQUET et ait., 
1988) y que producen crociditas (TORNOS, op.et.), pliegues de 
piano axial vertical de direcciôn muy variable y cizallas de 
direccién cercana a la Este-Oeste (CAPOTE, 1985), que estàn
ligadas a intrusiones graniticas o que enlazan con las de tipo 
düctil fràgil y fràgil que se describen posteriormente. Existe 
asimismo una etapa de grandes pliegues y desgarres de direcciôn 
N-S ligados a la extensiôn tardia, cuya relaciôn con la F* se 
desconoce (CASQUET, com.pers.).
1.3.3.- £1 macnnatisroo hercinico.
Los cuerpos graniticos son muy abundantes en el SCE y su 
proporciôn se increments hacia el Oeste, donde las rocas 
metamérficas llegan a formar grandes islotes rodeados por el 
conjunto granitico (e.g. Macizos de El Caloco y La Canada). 
Estos granitos del Sistema Central Espanol constituyen un 
verdadero batolito en el sentido de COBBING et ait., (1986). 
Este plutonismo hercinico del SCE abarca un gran lapso de tiempo 
(desde cerca del Namuriense a 275 m.a., IBARROLA et ait., 1988) 
y en él se distinguen dos conjuntos igneos claramente 
diferenciados. Por un lado unos granitoides anatécticos 
parautéctonos sincinemàticos y por otro granitos aléctonos de 
procedencia màs profunda y mayor espectro composicional; para 
todos ellos se utiliza la terminologia propuesta por FUSTER y 
VILLASECA (1988).
- El primer conjunto (Granitos Go) lo integran pequenos cuerpos 
de leucogranitos heterogéneos, a veces de dos micas, que 
afloran dentro de los materiales metamérficos (granitos de 
Torrecaballeros, Los Remedies, VILLASECA, 1983, GONZALEZ DEL 
TANAGO y BELLIDO, 1982). Son granitoides de caràcter autôctono 
a alôctono y van ligados a la anatexia supracrustal hümeda 
provocada durante el metamorfismo extremo de baja presién 
asociado a la fase 2 y cuyo màximo térmico llega a alcanzar 
hasta despues de la Fa. Geoquimicaunente son granitos muy 
evolucionados, peraluminicos y claramente asimilables a los de 
tipo "S" de CHAPELL y WHITE (1974).
- Los granitoides aléctonos de procedencia profunda que forman 
la mayor parte de las rocas igneas del S.C.E. (APARICIO et 
ait. , 1975, BRANDEBOURGUER et ait., 1983, BRÀNDEBOURGUER,
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1984, VILLASECA, 1985, IBARROLA et ait., 1988, FUSTER y
VILLASECA, 1988). Estos granitos se pueden agrupar en cinco 
conjuntos cronolôgica y gaoquimicamente diferenciables.
Las rocas màs bàsicas son gabros (Gi), cuarzodioritas o 
granodioritas (Gz) metaluminicos que forman pequenos cuerpos 
intrusivos en las àreas metamérficas (e.g. La CaAada, 
Ventosilla) y màs frecuentemente se encuentran como enclaves 
en las zonas de borde de otros tipos de granitoides. 
Geoquimicamente constituyen una serie cafémica en el sentido 
de DEBON y LEFORT (1983).
Las adamellitas (Grupo Gz), frecuentemente porfidicas, 
forman la mayor parte del batolito del SCE. Son rocas con tamano 
de grano medio a grueso y tienen abundantes enclaves 
microgranudos oscuros. Presentan localmente una cierta 
estructuracién, principalmente cerca de los contactos con el 
encajante metamérfico; esta es de caràcter fluidal, con 
direcciones prédominantes N-S o tecténica (subsolidus), y 
relacionadas con el emplazamiento y deformacién de los plutones 
durante las etapas tardias extensionales (CASQUET et ait. , 
1988). Geoquimicamente representan una tendencia peraluminica. 
Para este conjunto, BRANDEBOURGUER (1984) ha estimado unas 
condiciones de emplazamiento de unos 3-4 kb. y 650-700°C. Las 
dataciones recientes (IBARROLA et ait., 1988) indican una edad 
de 345+26 a 310+14 m.a.
Los granitos de grano grueso (Grupo G«) forman macizos 
circunscritos de decenas de kilomètres cuadrados y paredes 
subverticales. Se caracterizan por ser cuerpos monétcnos, 
subleuco a leucocràticos, con pocos enclaves y sin 
estructurar, aunque presentan formas elongadas segün 
direcciones E-W probablemente relacionadas con la extension 
tardia N-S (CASQUET et ait., 1988). Son de emplazamiento
posterior al Grupo Gz (305+12-288+5 m.a.) y geoquimicamente 
son rocas peraluminicas ricas en cuarzo. Las condiciones de
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emplazamiento calculadas por distintos autores son bastante 
dispares; BRANDEBOURGUER (op.et.) las estima en 2.5-3.5 kb y 
680-720*C, datos muy discordantes con los de BELLIDO (1979, 
1.7 kb. y 660*C).
Finalmente se distingue un conjunto de pequenos cuerpos de 
leucogranitos heterogéneos, frecuentemente de grano fino, que 
forman facies de cüpula en otros granitos màs bàsicos 
(VILLASECA, 1985) o aparecen en pequeAos plutones 
circunscritos de algunos km^. Geoquimicamente son las rocas 
màs evolucionadas del plutonismo alôctono del Guadarrama, con 
un caràcter muy peraluminico que se manifiesta en la presencia 
de cordierita, andalucita, granate, turmalina y moscovita 
secundaria. Tienen edades cercanas a los 290 m.a. y 
presentanasociadas abundantes manifestaciones filonianas de 
tipo aplopegmatitico. Estos leucogranitos tienen una relaciôn 
directa con los procesos metalogénicos perigraniticos del SCE 
(LOCUTURA y TORNOS, 1985, TORNOS y CASQUET, 1985a y b). La 
discusiôn de estos aspectos metalogénicos y la relaciôn con 
los granitoides se realiza posteriormente en la Tercera Farte.
Recientemente se ha distinguido un conjunto de adamellitas 
porfidicas muy tardias y de afinidad monzonitica, (CASILLAS y 
PEINADO, 1988, IBARROLA et ait, op.et., 276+16 m.a.) que
forman grandes cuerpos de direcciôn N-S y discordantes con los 
anteriores.
Rocas icmeas filonianas
Un rasgo muy importante del Guadarrama es la abundancia de 
haces de diques, con un espaciado bastante regular y recorrido 
kilométrico (HUERTAS, 1985), de direcciôn E-W dominemte y N-S 
màs escasa y que son posteriores a todo el conjunto granitico 
descrito previamente. Esta autora ha reconocido dos conjuntos, 
uno àcido y otro bàsico, de caràcter calcoalcalino, entre los 
que parece existir cierta relaciôn evolutive. Los diques àcidos 





andalucita, cordierita, granate), mientras que los bésicos son 
microdioritas algo porfidlcas. En relaciôn con los primeros, y 
tal como se discute posteriormente, existen pequeAos plutones de 
pôrfidos de composiciôn leucogranitica de desarrollo muy local. 
Finalmente hay un conjunto posterior e independiente, de 
direcciôn NE-SW y composiciôn cuarzodioritica a monzonitica 
representado por un haz filoniano que aflora en las cercanlas de 
Alpedrete (HUERTAS, op.et.).
De emplazamiento previo a estos diques parecen ser unos haces 
filonianos mas tempranos, y también de direcciôn E-W, formados 
por apiitas.
I.3,4.- Lâ tectonica fràail tardi a posthercinica.
Con posterioridad a la deformaciôn düctil hercinica comienza 
la intrusiôn de granitoides en la corteza superior en relaciôn 
con procesos de deformaciôn extensional poco conocidos hoy dia, 
pero que parecen evolucionar graduaImente desde esencialmente 
ductiles a düctil-fràgiles y fràgiles. Los estudios sobre la 
tectônica postparoxismal tardia y su relaciôn con granitos y 
mineralizaciones del Sistema Central Espanol son por el momento 
escasos (GONZALEZ UBANELL, 1981a y b, LOCUTURA y TORNOS, 1985, 
CAPOTE et ait., 1986, CASQUET et ait., 1988). Estas se agrupan 
en dos eventos principales, de carâcter düctil-fràgil y fràgil 
respectivamente.
La deformaciôn dücti1-fràai1 ha sido reconocida por diverses 
autores en el dominio profundo del Sistema Central (APARICIO y 
BELLIDO, 1978, MARTIN ESCORZA, 1982, DOBLAS et ait., 1983,
TORNOS y CASQUET, 1984, CAPOTE et ait., 1986) y parece
corresponder a un proceso complejo extensional con el que se 
relaciona la intrusiôn de los cuerpos ignées (CASQUET et ait., 
op.et.). fundamentaImente los granitos, leucogranitos, 
adamellitas tardias y diques. La deformaciôn se memifiesta 
predominantemente en la apariciôn de bandas de direcciôn 80° a 
120° y buzamientos variables al N y S con secuencias complejas
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de movimiento, desde direccionales a normales. En menor grado se 
reconocen bandas de deformaciôn de direcciôn N-S subverticales y 
con components de desgarre. Ambos tipos de cizalla, asi como los 
pliegues de gran radio N-S y E-W representan manifestaciones de 
una tectônica extensional que afecta a este sector del Sistema 
Central después de la F3.
Esta pasa gradualmente a una deformaciôn eminentemente 
frâail. que ha sido agrupada en un solo conjunto por CAPOTE et 
ait. (1986), denominado etapa Hiendelaencina, y en el que 
engloban desgarres rellenos de cuarzo con direcciôn 20-30“ y 
70-100° por similitud con las mineralizadas en plata de este 
lugar (VICENTE et ait., 1986). Sin embargo, el modelo parece ser 
mucho màs complejo que el definido por estos autores ya que los 
multiples filones de cuarzo y barita mineralizados del Sistema 
Central parecen estar asociados a un largo proceso que implica 
varias etapas independientes (GONZALEZ UBANELL, op.et., LOCUTURA 
y TORNOS, op.et., CUADRO I). Finalmente, parte de las fracturas 
citadas han sido removilizadas durante la orogenia alpina.
1.3.5.- Aspectos metaloaénicos générales del Sistema Central.
En relaciôn con la tectônica düctil-fràgil y fràgil del SCE, 
tiene lugar una intensa circulaciôn convectiva de fluidos que 
genera diverses tipos de mineralizaciones hidrotermales, 
(LOCUTURA y TORNOS, 1985). Segün el modelo propuesto la 
evoluciôn metalogénica tardihercinica del Sistema Central abarca 
un considerable lapse de tiempo desde el emplazamiento de los 
granitos G4 hasta, al menos, el Autuniense. No parecen existir 
mineralizaciones de importancia ligadas al magmatisme previo a 
G4; solo algunas pegmatitas con W-Sn-Be (Ta-Nb-P..) parecen 
estar asociadas al magmatisme anatéctico del grupo Go.
Durante la época tardihercinica se superponen, a veces en el 
mismo punto, distintos tipos de mineralizaciones cuyas 
caracteristicas estàn condicionadas por la tectônica y la 
composiciôn. Las mineralizaciones se pueden agrupar (LOCUTURA y
, *iotiA*oi*ot%afbAb. 
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FIG.2.- Principales Areas mineralizadas del sector medio del 
Sistema Central Espaftol (de LDCUTURA y TOUKJS. 1985). con 
sltuaclôn de los principales skarns. (1) Almadenes. (2) 
Hondallzas, (3) Area de Revenga, (4) La Cabeza, (S) El Caloco, 
(6) Carro del Diablo. (7) Cotos, 8) ArtlAuelo, (9) PAJaros, 
(10) Valdemartln.
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TORNOS, op.et.) en varias asociaciones déterminantes, taies 
como:
* Mineralizaciones directaïaente ligadas a la intrusiôn de 
leucogranitos y pôrfidos graniticos que muestran cierta 
zonaciôn periplutônica alrededor de éstos. Los filones 
intragraniticos o en sus cercanlas quedan condicionados por el 
campo de esfuerzos generado durante la intrusiôn, mientras que 
los màs externos ya poseen directrices régionales. Los tipos 
fundamentaies son:
- Greisenes con Sn (con fuerte control estructural).
- Haces filonianos y filones con Sn y a veces W
- Filones con W-Sn (Cu-Mo-As-Bi)
- Filones y chimeneas hidrotermales con As (Cu-Zn-Sn-W-Bi-Ag)
- Skarns con W-Sn, W, Fe-(Sn), Zn-Cu-Sn-W (Bi-Ag).
* Mineralizaciones asociadas a actividad hidrotermal 
generalizada y que no guardan relaciôn espacial directa con 
los granitos.
- Episienitas con Cu (Sn-W-Zn-Bi-Pb).
- Cizallas con Cu (Zn-W).
- Filones de Cu (Pb-Zn-As-W-Sn-Bi).
- Filones con Pb-Zn (Cu-Bi-Pb-As-Co-Ag).
- Filones de Pb-Zn-Ba-F (Cu).
- Filones de Ag-Au (Sb-As-Zn-Bi-Cu).
Los dos ültimos representan los ültimos estadios de la 
actividad hidrotermal tardihercinica, con caracteristicas ya de 
tipo epitermal (MARTINEZ FRIAS et ait., 1987) y mezcla local con 
aguas meteôricas oxidantes (LOCUTURA y TORNOS, 1988) en un 
ambiente tectônico de zôcalo-cobertera. La FIG.2 muestra un 
esquema de la distribuciôn espacial de las principales 
mineralizaciones del Sistema Central Espamol y la situaciôn de 
los skarns objeto del presents estudio, mientras que el CUADRO I 
indice esquemàticamente la evoluciôn de las mineralizaciones 
hidrotermales en relaciôn con la tectônica e intruslones 
graniticas.
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II.- LOS. SKAPMgt CQNÇEPTQS GENERALES.
II.1.- DEFINICION Y TIPOS DE SKARN.
Las definiciones existantes son diverses (e.g. ZHARIKOV, 
1970, BURT, 1972a, EINAUDI et ait., 1981) aunque todas ellas
tienden a resaltar que lo fundamental en un s k a m  es la 
existencia de una sustitucion metasomàtica de una roca por un 
fluido en desequilibrio con alla. En general se consideran como 
skarns a aquellas rocas formadas mayoritariamente por silicatos 
de Ca, Mg y/o Fe (Al y Mn en menor proporciôn) con cantidades 
màs accesorias de dxidos y sulfuros fruto del reemplazamiento 
hidrotermal de rocas previas ricas en calcio y/o magnesio 
(EINAUDI et ait., op.ct.). Las rocas sustituidas son 
generalmente carbonatadas (calizas, dolomias) o rocas igneas 
ricas en calcio (rocas bàsicas y ultrabàsicas), aunque en 
relaciôn con éstas tambien pueden ser reemplzadas otras rocas 
taies como rocas igneas àcidas o metamôrficas (EINAUDI y BURT, 
1982, MEINERT, 1983). ROSE y BURT (1979) ahaden que el skarn es 
un conjunto litolôgico, generalmente zonado, de grano grueso y 
formado por silicatos de Ca y Mg, a menudo ricos en Fe. El 
término "skarn" proviens del sueco y es el término coloquial con 
el que los mineros se referiem a la ganga calcosilicatada que 
acompemaba a la mineraiizaciôn de magnetita en las minas de 
Kiruna. Las mineralizaciones de tipo s k a m  se han denominado de 
multiples modos, taies como yacimiento de contacte, contacte 
metamôrfico, metasomàtico de contacte, neumatolitico de 
contacte, metamôrfico hidrotermal, pirometasomàtico e igneo 
metamôrfico (BURT, 1977).
Con el fin de adopter una terminologie clara, la 
clasificaciôn usada se basa en la de los autores soviéticos por 
ser en su mayor parte la original y la que mejor se adapta a las 
distintas situaciones (ZHARIKOV, 1970). Es pràctica habituai 
emplear el término s k a m  para aquellos casos (los màs 
importantes metalogénicamente) en los que los fluidos
16
metasomàtico» estàn relacionadoa con actividad Ignea, an 
detrimento de los skams (generalmente estérilas) ligados al 
metamôrfismo regional. Estos ültimos prasentan paragénesis y
texturas muy similares a los del primer tipo por lo que su 
discriminaciôn en muchos casos es dificil.
Por ello, la divisidn se basa fundamentalmente en su relaciôn 
con la fuente de fluidos. Si el metasomatismo esté relacionado 
con un metamôrfismo regional (habltualmente de grado medio y
alto), la roca se denomina skarn âs. reacciôn q, bimetasomàtico 
(KORZHINSKII, 1970), mientras que si la roca està relacionada 
con procesos térmicos asociados a intrusiones igneas, se 
denomina skarn s.s. Los primeros estàn ligados a procesos 
metasomàticos de tipo difusivo y suelen generarse durante el 
metamôrfismo aloquimico de rocas carbonatadas impuras; si no 
existe este metasomatismo la roca conserva un grano fino y
bandeado caracteristico (roca de silicatos càlcicos, RSC o 
skarnoide). La existencia o no de este metasomatismo sue le ser 
dificil de demostrar. Los rasgos discriminatorios fundamentales 
suelen ser (ZHARIKOV, op.ct., KIEU DONC, 1969, NEWBERRY y
SWANSON, 1986);
- Con respecto a las rocas de silicatos càlcicos:
* Tamano de gremo algo superior al de las RSC (>=l mm.).
* Zonaciôn de pequena entidad y generalmente concéntrica 
alrededor de las rocas màs ricas en Ca y/o Mg.
* Mineralogia caracteristica de los skams ( granate, idocrasa, 
...) en las zonas màs internas.
- Con respecto a los skarns s.s
* Teunano de gremo algo inferior.
* Contenidos generalmente muy inferiores en Mn y Fe.
* Ausencia casi generalizada de mineralizaciôn aprecieüsle.
* La alteraciôn retrôgrada tiene muy poca importancia 
volumétrica.
* Asociaciones paragenéticas compatibles con el entomo 
metamôrfico.
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* Sin relaciôn espacial con rocas igneas.
* Generalmente presentan poco desarrollo y zonaciôn a pequena 
escala.
Aunque los skarns de reacciôn no suelen estar mineralizados, 
localmente pueden dar concentraciones de interés econômlco (DICK 
y HODGSON, 1982, NEWBERRY et alt., 1986, dentro del Sistema
Central, Zn-Pb en Riaza y W en el Cerro de Pifiuecar, CASQUET y 
FDEZ. CASALS, 1981, LOCUTURA y TORNOS, 1985)
Dentro del caso de los skams s.s en relaciôn con rocas 
igneas, existen dos términos de definiciôn clara y limites 
imprécises. Por un lado el exoskarn. instalado sobre la propia 
roca de caja de la intrusiôn, y por otro el endoskam. 
desarrollado sobre la roca intrus!va. Este està relacionado con 
fenômenos siempre postmagmàticos, con infiltraciôn o difusiôn de 
componentes caracteristicos (generalmente Ca y/o Mg) en relaciôn 
con su liberaciôn en el exoskam adyacente (KHORZINSKII, 1970).
El exoskarn, que es el caso màs habituai, se clasif ica de 
diferentes modos dependiendo de la composiciôn original del 
protolito y la del skarn. Los tipos de exoskarn màs comunes son:
- Exoskam càlcico desarrollado sobre màrmoles mayoritariamente 
calciticos o RSC y caracterizado por el desarrollo de una 
mineralogia prograda mayoritauriamente càlcica (granate, 
piroxeno). Por lo general estos minérales estàn asimismo 
enriquecidos en Fe y màs accesorieunente en Al y Mn.
- Exoskam maonésico de caracter mucho màs restringido, aparece 
casi exclus iveunente desarrollado sobre màrmoles dolomiticos o 
raramente magnesitas, mostrando una mineralogia rica en Mg 
(diopsido, forsterita, espinela, flogopita,... son minérales 
caracteristicos).
- Aunque los màrmoles calciticos y dolomiticos, asi como las 
rocas carbonatadas impuras y sus équivalentes metamôrf icos son 
los protolitos habituales, tambien se hem descri to skams 
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MARCKE, 1983), rocas volcànicas y plutônlcas bàsicas (CASQUET, 
1980, JACKSON et ait., 1982, MEINERT, 1984, Van der MARGKE y 
VERKAEREN, 1985) y gneises (CASQUET y TORNOS, 1984). Incluso 
ATKINSON y EINAUDI (1978) y KWAK (1978) citan la importancia 
de la presencia de nivelas siliceos intercalados para la 
apariciôn de skarns mineralizados. Estas rocas, no generadoras 
de los fluidos metasomàticos (a diferencia del endoskam), se 
agrupan bajo el término periskarn. Este suele estar 
relacionado con procesos asociados al metasomatismo producido 
por la alteraciôn hidrotermal de rocas carbonatadas o 
silicoaluminicas cercemas y generemdo asociaciones tipicas de 
skarn. Tambien ha sido localmente denominado endoskam, skarn 
silicatado (SMIRNOV, 1976) o skamoide (Van der MARCKE, 1983). 
- Aposkarn; Como tal se entiende la alteraciôn metasomàtica 
retrôgrada caracterizada por la presencia de minérales 
hidratados y desarrollada sobre el skarn temprano. Su 
mineralogia caracteristica suele ser con anfiboles, epidotas, 
cloritas,... acompanados de la mayor parte de la 
mineralizaciôn.
Finalmente como skams tambien se han clasificado aquellas 
rocas metasomàticas désarroiladas por transformaciôn 
(autometasomàtica?) de rocas bàsicas y ultrabàsicas (rodinaitas 
SL skarns flatQrrgassîQnalgs) •
Quizàs con una sisçlificaciôn excesiva, generalmente sa 
tiende a presentar un modelo (ZHARIKOV, 1970, SMIRNOV, 1976, 
EINAUDI et ait., 1981, EINAUDI y BURT, 1982) en el que sobre un 
protolito càlcico se desarrolla un s k a m  càlcico y sobre uno 
dolomitico uno magnésico. Sin embargo el modelo no parece tan 
simple, ya que no es extrano el desarrollo de skams de 
evoluciôn compleja (e.g., Costabona, GUY, 1979).
II.2.- ASPECTOS DETERMINANTES DE LA NATURALEZA DE UN SKARN.
Las diferencias mineralôgicas entre los distintos skams se 
suelen atribuir a cuatro rasgos fondamentales y determinates de
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las condiclones fislcoquiraicas qua definert la evoluciôn de éste 
(ZHARIKOV, 1970, EINAUDI et alt., op.ct., NOKLEBERG, 1981, 
MEINERT, 1983, NEWBERRY y EINAUDI, 1981, CASQUET y TORNOS, 
1989);
- Composiciôn del protolito.
Condiciones de presiôn (litostàtica e hidrostética) y 
temperatura.
- Composiciôn del magma con el que se relaciona el fluido y que 
provoca la anomalla térmica.
- Caracteristicas del fluido, condicionadas en su mayor parte 
por los otros très paràmetros.
Mientras que la composiciôn del granite y protolito son 
fijas, no lo es la del fluido, que responde a todas las 
variaciones del medio y que hacer variar progrèsivamente los 
coeficientes de reparte de los solutés en cada momento de su 
evoluciôn. Mediante estudios locales (EINAUDI et ait., 1981,
MEINERT, 1983) se ha observado la estrecha relaciôn entre la 
composiciôn de la fase fluida en equilibrio con la roca ignea 
y/o el skarn y la mineralogia de este ultime.
La circulaciôn del fluido a favor de un gradiente (de 
presiôn, temperatura o de composiciôn de la fase fluida) define 
el desarrollo geométrico de los cuerpos skamificados. Estos 
estân condicionados por lo general por las vias preferentes de 
circulaciôn hidrotermal (pianos de anisotropia taies como 
contactes litolôgicos, fracturas, charnelas pliegues, pianos 
menores...). Son estos lugares de fuerte gradiente de presiôn 
(vg.- fracturas en el Gouttier Véronique, Salau, AUTRAN et ait., 
1980, LEDUC y AUTRAN, 1987) donde la alteraciôn metasomàtica 
polifâsica es mayor y donde, por lo tante, existen mayores 
probabilidades de mineralizaciôn.
II.3.- CLASIFICACION DE LOS SKARNS.
Los skams han sido clasif icados tipolôgicamente al menos de 
très maneras diferentes. Por un lado la clasif icaciôn màs
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antigua basada en la mineralogia del skarn (ZHARIKOV, 1970, 
SMIRNOV, 1976), por otro, segün su morfologia, y finalmente, la 
clasificaciôn màs reciente, en base al métal o metales asociados 
(EINAUDI et ait., 1981, EINAUDI y BURT, 1982, MEINERT, 1983) con 
implicaciones geotectônicas o de condiciones de formaciôn.
a) Para ROSE y BURT (1979) lo caracteristico de un skarn no es 
el métal econômicamente interesante o la relaciôn con una 
intrusiôn, sino la ganga, que forma la mayor parte del skam. 
La paragénesis de ésta es la respuesta a la composiciôn del 
fluido, la fuente y el medio de formaciôn. Esta idea, que 
sustenta la de los autores soviéticos (e.g.- ZHARIKOV, 1970), 
permits clasificar los skams de una manera ràpida y exacta. 
Asi, esta sencilla tipologia aparece ya definida en la 
terminologie de skarns, como skarns de tipo càlcico, 
magnés ico o silicatado (periskarn), cada uno con su 
mineralogia précisa. Las asociaciones caracteristicas de los 
distintos tipos se muestran en el CUADRO II.
ZHARIKOV (op.ct.) présenta una compleja tipologia basada 
en las caracteristicas de la ganga, tipos de alteraciôn 
hidrotermal sobre rocas aluminicas asociadas y relaciôn con 
la evoluciôn tectonometamôrfica del àrea. Esta clasificaciôn 
està desarrollada bàsicamente para los skarns de tipo 
magnés ico, a los que divide en base a su profundidad y 
relaciôn con el magmatismo; los de tipo càlcico quedan 
englobados en un gran grupo.
b) Una tipologia morfolôgica en base a la situaciôn del skam y 
su relaciôn con la roca ignea es üniceunente descriptive de su 
forma de yacimiento (ZHARIKOV, 1970, KERRICK, 1977). 
Discrimina a los skarns como de tipo magmàtico ( skams 
desarrollados a favor del contacto roca ignea-roca 
carbonatada), de tipo vena (sustituyendo a rocas carbonatadas 
a lo largo de fracturas) o de tipo metamôrf ico (a lo largo 
del contacto roca carbonatada-roca silicoaluminica). El hecho
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de que los très tipos pueden aparecer asociados en cualquiar 
afloramiento (e.g.- costabona, GUITARD y LAFITTE, 1966) resta 
valor a esta clasificaciôn como de tipo global, aunque es de 
grem utilidad para la definiciôn de morfologias a escala 
local.
c) Clasificaciôn segun el métal o metales asociados. Los skarns 
son excelentes metalotectos para una gran variedad de 
mineralizaciones tanto metàlicas como de tipo industrial. Son 
primera fuente de W y de mayor importancia para Fe, Cu, Zn y 
Mo, asi como para asbestos, talco, wollastonita... Tambien se 
extraen Co, Au, Ag, Pb, Bi, Pt, U, Th, Sn, Be, B y grafito, 
flogopita y fluorita. Excepto Cr, Sb y Hg (SMIRNOV, 1976) 
todos los demàs metales pueden ser localizados en un skarn. 
Esta gran importancia metalogénica ha llevado inicialmente a 
ZHARIKOV (1970) y posteriormente a EINAUDI et ait.(1981) a 
considerar el o los metales explotados como base para una 
clasificaciôn. Ya que muchas veces la mineralogia de interés 
econômico està supeditada a un control litolôgico fuerte de 
la ganga, esta clasificaciôn superpuesta a la base càlcica, 
magnésica o silicatada del skarn, permite définir este 
adecuadamente.
La compléta clasificaciôn de ZHARIKOV (op.ct.) engloba a 
los skarns en varios tipos de mineralizaciôn, Fe, Cu, o, 
Zn-Pb, W, U y minérales industriales, (flogopita, boratos), 
todos ellos a su vez con diversas asociaciones. La tipologia 
posterior de EINAUDI et ait (op.ct., CUADRO III), clasifica 
los skarns màs comunes en seis grandes tipos, W (Mo), Fe 
(Au), Cu, Sn (W), Pb-Zn y Mo. Fuera de estas clasificaciones 
quedan algunos tipos, ya màs raros, como los de Au, C, Ba, 
Pt, REE, Be,... (KNOPF, 1933, 1942, en MEINERT, 1983,
SMIRNOV, 1976).
Finalmente, MEINERT (op.ct.) adopta la misma tipologia que 
EINAUDI et ait. (op.ct.), aunque para él el tipo de skarn













depende mayoritariamente del encuadre geotectônico y del tipo 
de magma; en menor grado puede haber pequeAas variaciones 
locales motivadas por las caracteristicas de las 
disoluciones, composiciôn de la roca de caja y protolito.
Mientras que la clasificaciôn general es a todas luces 
vàlida, la clasificaciôn geotectônica posterior parece màs 
discutible. El desarrollo del modelo en àreas circumpacificas, 
con dominios tectônicos de tipo margen -andino o arco-isla hace 
que en orôgenos diferentes, por ejemplo de tipo hercinico, o a 
escalas locales éste no sea tan preciso (TORNOS y CASQUET, 
1985b, CASQUET y TORNOS, 1989). Asi, parece que el tipo de skarn 
està fundamentalmente definido por la presiôn, la composiciôn 
del protolito y la del magma màs que el encuadre geotectônico de 
éste ultimo. Estos aspectos se trataràn posteriormente en las 
conclusiones générales (Tercera Parte),
II.4.- EVOLUCION TEMPORAL Y ESPACIAL DE LOS SKARNS
Pese a las diferencias de todo tipo que se observan de un 
skarn a otro, en todos los casos se observan unas pautas 
evolutivas comunes que se pueden resumir en cinco etapas (BURT, 
1977, EINAUDI et ait., 1981):
- Intrusiôn de rocas fundamentalmente intermedias a àcidas a 
profundidades relativamente someras de la corteza terrestre. 
Los skarns desarrollados a grandes profundidades son raros y 
se caracterizan por desarrollar cuerpos verticales y de 
pequeno tamano, con poco aposkarn y ligados a metamôrfismo de 
contacto de gran desarrollo. Los generados a baja presiôn son 
de mayor tcunano, desarrollo mucho màs irregular y ligados a 
metamôrf i smo de contacto de menor extensiôn (MEINERT, 1983).
- Meteunorfismo de contacto isoauimico del encajante por una 
intrusiôn ignea. No hay aporte de fluidos en esta etapa, pero 
suele existir una variaciôn isotôpica y preparaciôn fisica de 
la roca con formaciôn de corneanas de contacto (comportamiento 
fràgil), tectonizaciôn y por lo tanto una fracturaciôn de la 
roca. Este proceso està tanto màs desarrollado contra menor es
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la profundidad de la intrusiôn. El incremento ràpido de la 
temperatura llega a recristalizar la asooiaciôn y producir 
nuevas paragénesis iscquimicas de contacto que dependen de la 
presiôn, temperatura y fluido intersticial. Las actividades de 
los solutos en el fluido son bajas y por lo tanto las 
asociaciones de esta etapa suelen ser poco caracteristicas 
(JOHNSON y NORTON, 1985). En el caso de alternancias 
composicionales se pueden llegar a former skarns reaccionales 
similares a los de metamôrfismo regional (e.g.- calizas 
barregienses del Devonico de los Pirineos, ZWART, 1979). 
Metasomatismo de alta temperatura (skarn s.s.) por acciôn de 
fluidos exsueltos del magma (fluidos igneos) variablemente 
mezclados con otros puestos en circulaciôn por la anomalie 
térmica (fluidos metamôrficos o metôricos) a favor de pianos 
preferentes y otras zonas permeables, transformando las rocas 
reactivas (protolitos) en un nuevo conjunto mineralôgico en 
equilibrio con este fluido. El fluido original se va haciendo 
progresivamente màs bàsico, con pérdida de SiOz, Fe y en menor 
grado Al, Mn y metàlicos, a la vez que gana Ca, Mg y COz, 
generàndose un coni unto de zonas metasomàticas simultàneas 
(capitule II.5) con crecimiento de nuevos minérales. Este 
proceso se produce a temperaturas entre los 650 y 350“c, 
dependientes de la distancia a la roca ignea con un zonado 
caracteristico (en los skarns càlcicos) de
intrusiôn/Gr/Px/Wo/màrmol
Metasomatismo de baja temperatura. La temperatura 
progrèsivëimente decreciente (<400“c, JOHNSON y NORTON, 1985), 
junto con la mayor influencia de aguas meteôricas profundas 
(EINAUDI et ait., 1980) o superficiales (BOWMAN et ait., 1987) 
hace que las paragénesis iniciales se desestabilicen 
produciendo una retrogradaciôn a paragénesis mas hidratadas y 
astables a menor temperatura (aposkarn). Este aposkarn suele 
tener un control estructural màs nitido que la etapa previa y 
suele presentar un mayor contenido en Fe frente a un descenso
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relative del Ca y Mg con respecte al de alta temperatura. Sus 
minérales caracteristicos son los anfiboles, epidotas, micas y 
cloritas y a él suele estar ligado el desarrollo de la 
mineralizaciôn. Localmente las asociaciones hidratadas 
sustituyen directamente al protolito y por lo tanto no son 
estrictamente una asociaciôn retrôgrada (e.g.- Cantung, BOWMAN 
et alt., 1985).
- Alteraciôn hidrotermal tardia, en relaciôn con fracturaciôn 
pôstuma. Esta etapa removiliza los metàlicos previos y los 
redeposita en relaciôn con gangas hidrotermales (cuarzo, 
calcita, barita...). Suele estar relacionada con ebulliciôn de 
fluidos a baja profundidad (<300"c).
Ciertos autores (e.g.- DICK y HODGDSON, 1982) no aceptan esta 
zonaciôn temporal, proponiendo que las très etapas principales 
son sincrônicas y el paso de skarn anhidro a hidratado es debido 




LA MINERALIZACION DE CERRO DE ALMADENES
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I.- INTHODÜCCIQH
I.I.- ASPECTOS GEOGRAFICOS E HISTORICOS DEL YACIMIENTO
El depôsito de Cerro de Almadenes se encuentra situado en las 
inmediaciones del cerro del mismo nombre, en el término
municipal de Otero de Herreros (Segovia), a un km. al W del 
nücleo urbano. La situaciôn de las labores principales es 
(coordenadas UTM);
X= 396.7 - 397.2
Y= 4518.8 - 4519.3 
en la Hoja 1/50.000 nümero 507 (El Espinar).
Morfolôgicamente la zona se localize en la penillanura norte 
del Sistema Central Espanol, y el indicio esté muy cerca de los 
recubrimientos sedimentarios cretâcicos y terciarios de la 
cuenca del Duero, que fosilizan la prolongaciôn NW del area
mineralizada.
La mina como tal ha sufrido diversas épocas de explotaciôn de 
desarrollo irregular. Los primeros datos que existen a este 
respecto son de la época de Trajano y Auguste, de cuya época se 
han encontrado monedas y diverses objetos de barre (CORTAZAR, 
1890, LACASA, 1922). A esta etapa pertenecen la mayor parte de 
las labores existantes (se han detectado por sendees hasta 3 
niveles de galerias), las escombreras (unos 30.000 m^) y sobre 
todo unos gremdes escoriales que llegaron a tener 250.000 m^ de 
volumen (LACASA, op.ct), gran parte de los cuales han sido
utilizados recientemente como âridos. Esta gran explotaciôn
estaria posiblemente orientada a la extracciôn de Cu-Zn-Ag?. No 
se tienen datos de nuevas labores hasta el s.XVII, aunque la 
misma toponimia local (Cerro de Almadenes, las Minas), sugiere 
una cierta actividad extractiva por los arabes. A partir de 
1601 se suceden diversas concesiones de explotaciôn para Ag y Cu 
que no llegan a fructificar (Minas Ntra. Sra. de los Remedios, 
Madré de Dios, S. Francisco y S ta. Catalina de Siena) y apenas 
alteran las labores romanas. De 1881 a 1882 se realizan ciertas
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labores bajo la denominaciôn de mina Vulcano, cerrando por falta 
de medios. En 1887 se extrae de la concesiôn La Espanola gran 
parte del escorial romano, usàndose para losas de revestimiento. 
En 1905 se créa la Sociedad de las Minas de Cobre de Otero de 
Herreros, que durante ese ano y 1906 realizan diversas calicatas 
y pocillos en el cerro de Almadenes (Mina Felipa). Llegan a una 
profundidad de unos 20 m. y recuperan los macizos y rellenos de 
la explotaciôn romana. A su vez se récupéra parte de las 
escombreras y mediante un estrio a mano se consiguen 220 tm. con 
leyes del 7 al 9% de Cu. La explotaciôn fue cerrada finalmente 
por falta de recursos.
La compania minera CHARTER ESPAnA S.A. emprende en la década 
1970-1980 una campana previa de exploraciôn y realiza una 
cartografla de detalle, geoquimica de suelos y sedimentos, 
geofisica (magnetometria, resistividades, polarizaciôn inducida 
y graviraetria) y 123 sondeos que llevan a la cubicaciôn de un 
depôsito de 2.66 millones de toneladas con 0.92% Cu, 1.89% Zn, 
0.24% Sn, 0.13% W03 y 38 gr/t de Ag, habiéndose reconocido la 
mineralizaciôn hasta una profundidad de unos 600 m. Los ensayos 
mineralürgicos han planteado problemas a la hora de poner en 
marcha la explotaciôn del yacimiento. Actualmente pertenece a la 
compania CISA, que persigue localizar nuevas réservas en el 
àrea.
I.2.- ASPECTOS GENERALES DE LA MINERALIZACION DE CERRO DE 
ALMADENES
El cuerpo mineralizado présenta una morfologia de tipo 
lenticular con direcciôn NW-SE y un buzamiento de 45° al SO. Se 
encuentra situado en el contacto tectônico entre las faciès de 
nücleo del macizo granitico de Otero (adamellitas no orientadas) 
y un conjunto de rocas de la Serie Inferior (paragneises 
fémicos y màrmoles) limitados a su vez por el SO por ortogneises 
glandulares y leucogneises metagraniticos (FIG.3). Entre los dos 
bloques màs rigides (ortogneises al SO y gran i to al NE) y a 
favor de la zona mas düctil (paragneises fémicos y màrmoles) se
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localize una banda de cizalla (FIG.3, 6, 8 y 9) cuya evoluciôn 
està intimamente ligada al desarrollo de la mineralizaciôn. Los 
sucesiVOS pulsos tectônicos se manifiestan en la superposiciôn 
de distintas asociaciones minérales progrès ivamente de màs baja 
temperatura. Esta conjunto de rocas muy deformadas se denomina 
Serie Verde (SV) por la coloraciôn prédominante que presentan 
sus litologias (TORNOS y CASQUET, 1984).
El cuerpo mineralizado, restringido casi exclusivamente a un 
skarn producto de la sustituciôn metasomàtica de los màrmoles, 
se acuna lateralmente y en profundidad (SO) entre los 
ortogneises y granitos quedando entre ambos, bien rocas 
levemente mineralizadas de tipo ultramilonitico, similares a las 
observadas en la prolongaciôn de la mineralizaciôn en 
superficie, o bien potentes cuerpos de brechas (R. MARTOS, 
com.pers.). La disposiciôn general del yacimiento queda cortada 
por fracturas dextrales mas tardias de direcciôn NNE-SSW y 
buzamiento de 75-80°W. Presentan un relleno filoniano de cuarzo, 
generalmente esteril, con potencies no superiores a los 5 m. 
Estas fracturas limitan el depôsito por el SE, mientran que la 
prolongaciôn W no se encuentra actualmente cerrada por los 
sondeos. Sin embargo, esta no debe ser muy extensa ya que se 
encuentra recubierta por la orla cretâcica y los sedimentos 
terciarios del borde S de la Cuenca del Duero. La intensa 
tectônica alpina existante en el borde norte del SCE hace que 
probablemente la mineralizaciôn se desplace hacia otras 
posiciones.
La Serie Verde ( SV) forma un cuerpo muy heterogéneo y 
lenticular, con una potencia de hasta 80 m. y compuesto en su 
mayor parte por un protolito relicto (màrmoles y en menor grado 
rocas de silicatos càlcicos) junto con un skarn de alta 
temperatura (granatopiroxenitas) y baja temperatura (epidotitas 
y skarn anfibôlico), y otras rocas hidrotermales (clorititas). 
Junto con estas rocas coexisten diverses tipos de tectonitas 
(milonitas, cataclasitas, brechas polimicticas...). A grandes
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rasgos, y en corte geolôgico (FIG.7 y 8) se puede distinguer una 
Zona Superior (ZS), poco mineralizada, en contacto con los 
gneises, y compuesta fundamentalmente por màrmoles, skarn de 
alta temperatura y epidotitas, y una Zona Inferior (ZI) en la 
que domina el aposkarn y clorititas. Las tectonitas se 
concentran en al contacto entre las Zonas Superior e Inferior y 
entre esta ültima y los granitos (FIG.6 a 10). La 
mineralizaciôn, de asociaciôn muy compleja (W - Sn - Cu - Zn - 
(Bi - Ag)) se encuentra fundamentalmente restringida a los 0-20 
m. de la Zona Inferior con màxima alteraciôn y cerca del 
contacto con el granito, donde dominan ciertas faciès del skarn 
anfibôlico y las clorititas. Localmente se observan zonas a 
manera de entrantes cloritizadas con mineralizaciôn dentro del 
granito.
La alteraciôn hidrotermal y tectônica no se restringe, como 
es lôgico, exclusivamente a los màrmoles. En los granitos, y en 
menor grado en los gneises, se desarrolla tambien una intensa 
alteraciôn episienitica y àcida e incluso localmente càlcica 
(periskarn).
Todo este conj unto de rocas tectonizadas e hidrotermalizadas 
présenta muy malos afloramientos de superficie debido entre 
otros a su poca cohesiôn y gran alterabilidad y a la gran 
cantidad de labores y escombreras existantes. Esto hace que no 
se puedan observar muchas veces las relaciones entre las 
distintas etapas tectônicas y metasomàticas,las litologias 
originales y las relaciones entre las distintas facies.
I.3.- ANTECEDENTES E HIPOTESIS GENETICAS
Los primeras hipôtesis cientlficas sobre el origan de la 
mineralizaciôn pertenecen a LACASA (1922), que propone para esta 
un origan ligado a "una inyecciôn eruptiva sulfurada" ligada al 
granito. No existe ningun trabajo intermedia hasta la Tesis 
Doctoral de VINDEL (1980) sobre los yacimientos de la Sierra de 
Guadarrama. Esta autora realiza el primer estudio modemo de la
(ZD
m
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mineralizaciôn estableciendo los principales rasgos litolôgicos 
y metalogénicos de la misma. Para ella la mineralizaciôn de 
Otero de Herreros es un yacimiento de tipo mixto, en el que 
sobre un complejo volcanosedimentario de edad precàmbrica y 
compuesto por andesitas, tobas, metagrauvacas, cineritas, 
brechas volcànicas, màrmoles, cherts, anfibolitas y rocas de 
silicatos càlcicos, con mineralizaciôn de Cu-Zn-Pb se 
sobreimpone una alteraciôn hidrotermal perigranitica con 
desarrollo de un skarn y clorititas con mineralizaciôn de W-Sn. 
Ambas etapas de mineralizaciôn estàn por lo tanto fuertemente 
separadas en el tiempo y pertenecen a procesos metalogénicos 
totalmente diferenciados.
Esta hipôtesis previa es discutida por TORNOS y CASQUET 
(1984) que proponen para esta un origen exclusivamente ligado a 
la actividad hidrotermal tardi y postmagmàtica, rechazàndose la 
existencia de la mineralizaciôn volcanosedimentaria. 
Posteriormente, el trabajo de BARBIER (1986) vuelve a 
establecer una secuencia metalogénica similar a la de VINDEL 
(op.ct.), en la que existiria una mineralizaciôn primaria ligada 
a lavas (Cu-Zn), posteriormente removilizada por el granito de 
Otero, que a su vez séria responsable de la mineralizaciôn de W 
y Sn.
I.4.- ENCUADRE GEOLOGICO.
El àrea cartografiada (FIG.6) està formada en su mayor parte 
por rocas graniticas y en menor grado pequehos afloramientos 
metamôrficos, todo ello cortado por multiples bandas de 
deformaciôn y fracturas. Los afloramientos metamôrficos de la 
zona SW pertenecen al macizo metamôrfico de El Caloco, descrito 
por NAVIDAD y PEINADO (1977) y los del E y NE al gran conjunto 
metamôrfico de la Sierra de Guadarrama descritos ambos por 
VILLASECA (1983). En todo el borde W las rocas metamôrficas y 
plutônicas estàn cubiertas discordantemente por el Cretàcico de 
la orla Norte del SCE, estudiado por ALONSO (1981), y compuesto 
por la Formaciôn "Arenas y Arcillas de Segovia" (Turonense
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Coniacianse) y el Grupo Superior Carbonatado.
1.4.1.- La& rocas graniticas
El conjunto granitico ocupa alrededor del 80% del érea 
cartografiada y en él se han reconocido plutones graniticos de 
diatinto significado y edad. La mayor parte està compuesto por 
el Granito de Otero, que ocupa toda la parte central; al N 
aflora el granito de El Berrocal y al S el pequeno cuerpo 
circunscrito de Navalcubilla. Los granitos de la Peha del Hombre 
aparecen en el àrea NE de la zona cartografiada; finalmente, al 
S del granito de Navalcubilla aparecen rocas graniticas 
pertenecientes a otros plutones no cartografiados (FIG. 3). 
Aunque se han reconocido fenômenos de metamôrfismo de contacto 
de estos granitos sobre el encajante (formaciôn de andalucita y 
posible cordierita), no se han observado fenômenos mineralôgicos 
de metamôrfismo térmico de granitos posteriores.
1.4.1.1.- El granito de Otero.
El macizo granitico de Otero es un cuerpo zonado y compuesto, 
muy modificado por las cizallas, con forma de "L" y con 25 km.de 
longitud por 10 de anchura al Sur y 1.5 al Norte. En el que se 
reconocen dos faciès principales:
- Una de nücleo formado por una adamellita de grano medio y
Una zona de borde con carâcter porfidico con diverses 
corredores de enclaves, 
siendo el contacto entre ambas zonas graduai y dificil de 
définir.
El nücleo està compuesto por adamellitas de grano medio a 
grueso (<3mm. ), equigranulêires y poco o nada no orientadas, con 
pocos enclaves xenoliticos (<5 cm.). Petrogràficamente estos 
granitos de nücleo presentan plagioclasa (oligoclasa, ^ 20-39  ^
subidiomorfa con zonado oscilatorio como minerai de 
cristalizaciôn temprana junto con feldespato potàsico, 
localmente porfidico, màs tardio en granos subidio a 







 ^ 2 .I# îi
• •S " 
sS^-S









  -----V -y" -100
■H
20015010050-5 0-1 5 0 -1 0 0-200
FIG.5. - Proyecciôn en los diagramas A-B (A) y Q-P (B) de DEBON 
y LEFORT (1983) de los granites de la zona de Almadenes y Carre 
del Diablo en comparaciôn con los granitoides del Sistema 
Central EspaAol (Campes tornades de BRANDEBOURGUER, 1983). (1)
Adamellita nûcleo de Otero. (2) Granité de Navalcubilla (3) 
Granité de la Pefia del Membre (4) Granite del macize de El 
Berrecai (S) Leucegranites apicales del Carre del Diable. (I): 
Campe de las adamellitas, Grupo G3 (II): Campe de les granites 
de grano grueso. Grupo G4 (III): Campe de les leucegranites de 
grane fine, Grupo G4.
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sincrànico con el feldespato potàsico y aparece en granos 
alotriomorfos de mener tamano. La biotlta es poco abondante, 
encontrétndose en cristales idio a subldiomorfos tempranos y/o 
sincrônicos con la plagioclasa. Localmente se présenta algo 
alterada a clorlta y/o moscovita, sin que se pueda precisar si 
esta alteraciôn esté ligada a las deformaciones tardias o es de 
caràcter regional. Como accesorios se encuentran ilmenita, 
circdn y apatite.
La faciès de borde présenta bandas de enclaves elipsoidales, 
de tamano hasta decamétrico, muy orientados y estructurados 
internamente. Estos enclaves presentan grano fine y son de 
composiciôn cuarzodioritica. Localmente se han reconocido 
ciertos enclaves de paragneises fémicos y ortogneises 
glandulares. Los corredores se localizan, con una geometria no 
bien definida, dentro de las granodioritas y adamellitas 
porfidicas, formadas por fenocristales centimétricos (1-3 cm.) 
de ortosa, en una mesostasia de cuarzo, biotita (tambien 
orientada), algo de clinoanfibol desestabilizado a clorita y 
biotita, ortosa y plagioclasa (An^ . Ambos definen bandas 
discontinuas subparalelas al contacto con el encajante, siendo 
la orientaciôn de las bandas muy variable y su disposiciôn no 
corresponde a estructuras de tipo tectdnico. En la FIG.4 se ha 
representado la proyecciôn de varies de los pianos 
(orientaciones de enclaves y de fenocristales). Estos no 
coinciden con las diferentes directrices estructurales definidas 
en el ârea, por lo que estas estructuras parecen ser de tipo 
intrusivo y relacionadas con un plutôn cuyo emplazamiento fue 
probablemente de tipo diapirico (COBBING et ait., 1986). Este 
plutôn es intruido por el resto de los plutones del ârea y 
cortado por las cizallas y fracturas tardi a posthercinicas.
Los anàlisis geoquimicos realizados (Anal.l y 2, ANEXO I), 
asi como los publicados previamente (BRANDEBOURGUER, 1984) se 
proyectan dentro del campo definido de la Unidad Adamellitica 
(de tendencia alumino cafémica, BRANDEBOURGUER et ait., 1983,
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Grupo G3, FIG.5), con la que se correlacionan cartogrâflca y
petrogràficaœente.
1.4.1.2.- El granito do El Berrocal.
El granito del Berrocal présenta una morfologia elipsoidal de 
1.5 por 2 km, estando parcialmente cubierto por los sedimentos 
cretàcicos. Es similar a las faciès de nûcleo del de Otero, 
aunque se diferencia claramente de éste por el tipo de 
morfologia que produce. Es un plutôn sensiblemente homogéneo, de 
caràcter adamellitico a granitico y algo màs leucocrâtico que el 
de Otero; esté afectado por las mismas estructuras tectônicas 
que el de Otero y localmente se observan digues de este granito 
cortando al primero, por lo que se supone que es posterior a 
éste.
Los anàlisis disponibles (Anal.3, ANEXO I, BRANDEBOURGUER, 
op.et.) muestran (FIG.5) una situaciôn intermedia entre las 
adamellitas (Grupo G3 ) y granitos de grano grueso (Grupo G4). 
Las caracteristicas geolôgicas permiten incluirla dentro de los 
términos màs evolucionados del primer conjunto.
1.4.1.3.- El plutôn de Navalcubilla.
Al Sur del àrea cartografiada aflora un cuerpo granitico 
circunscrito de pequeno tamano (1.2 km^) de forma triangular, 
alargado segün direcciôn N-S y que se encuentra espacialmente 
relacionado con mineralizaciones hidrotermales. Présenta un 
contacto neto con los ortogneises y granitos previos, sin que se 
hayan podido observar en estos mineralogia caracteristica de 
metamorf ismo de contacto. La cartografla de detalle de este 
cuerpo parece indicar que en la zona SE y E los gneises 
encajantes se disponen sobre los granitos, mientras que en otras 
zonas los contactes parecen subverticales. La cartografla 
permite distinguir dos unidades diferentes:
Una unidad de tioo porfidico. con color grisàceo 
caracteristico, que domina en la parte central del plutôn y 
que présenta una orientaciôn de flujo constante definida por
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fenocristales (feldespatos) y biotitas (direcciôn dominante 
110-115°, buzamiento 50-60°N). Présenta pocos enclaves 
formados fundamentalmente por biotita y que tienen una forma 
elipsoidal y tamaAo centimétrico; estân orientados 
paralelamente al flujo general.
Esta unidad granitica présenta una zona de enfriamiento de 
borde con grano fino y 2-3 mt. de anchura que ha sido 
observada localmente en el contacto con los granitos y gneises 
encajantes y que pasa insensiblemente a la facies porffdica 
principal. Hacia el nûcleo del cuerpo la matriz va adquiriendo 
progrèsivamente un tamano de grano màs grueso (hasta 5 mm.). 
Petrogrâficamente està caracteri zado por la presencia de 
fenocristales de cuarzo globuloso (0.2-1 cm.) con bordes 
corroidos por la matriz, asi como de plagioclasa jq) >
cordierita (localmente incluida en la plagioclasa), 
andalucita, glomérulos de biotita y muy poca microclina muy 
pertitica. La mesostasia està formada por cuarzo poligonal, 
feldespato potàsico intersticial, biotita, plagioclasa, 
andalucita y muy poca sillimanita sustituida por andalucita. 
Los accesorios son relativamente abundantes y aparecen 
generalmente ligados a la biotita (apatito, circôn, 
metamicticos, ilmenita, pirrotina). Petrogrâfica y 
geoquimicamente (Anal.46, ANEXO I) corresponde a un 
leucogranito porfidico biotitico, fuertemente peraluminico.
En relaciôn directa con esta unidad porfidica aparecen 
diverses digues de pôrfido (110-120°, potencia mâxima 5 m), 
del que salen sin discontinuidad aparente. Presentan unas 
caracteristicas petrogrâficas muy similares a las descritas 
por HUERTAS (1985) para el conjunto de los digues de pôrfidos 
graniticos del Sistema Central. Aunque petrogrâficamente son 
muy similares a esta faciès del granito, presentan un tamano 
de grano màs fino y a veces un borde nitido de grano fino.
Toda esta unidad aparece intensamente hidrotermalizada
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tard! y postnagnétlcanente, con desarrollo de una 
graisanlzaclôn Irregular que llega a enmascarar la litologia 
original.
Una unidad de leucooranitos poco porfidicos y de grano fino 
que corta a la anterior. Se dispone en forma de digues de
potencia métrica o a lo largo de las zonas màs externas del 
plutôn, con un contacto neto y sin facies de contacto.
Localmente se observa como ocupa zonas topogràf icamente
superiores a las de la unidad anterior y que podrian 
corresponder a zonas de cüpula dentro del plutôn granitico.
En lugar de los digues de pôrfido relacionados con la unidad 
porfidica, a esta facies se asocian pequenos filones de 
aplitas muy lecocràticas con algo de turmalina en nidos.
Localmente aparecen cavidades miaroliticas centimétricas 
rellenas de cuarzo, micas blancas, wolframita y topacio o 
berilo.
La roca es muy leucocràtica y en ella no se observa ni 
orientaciôn ni enclaves, a diferencia de la unidad anterior. 
Petrogrâficamente està formada por un agregado bastante 
equigranular (0.5-2 mm.) de feldespato potàsico, plagioclasa, 
poca biotita (<5-10%), cuarzo y andalucita con pequenos 
fenocristales (<5 mm.) de cuarzo redondeado caracteristico y 
cordierita muy pinnitizada. La moscovita es bastante abondante 
en cristales tardimagmàticos, junto con algo de clorita. Como 
accesorios aparecen poco circôn y apatito, junto con ilmenita 
y pirita. La ilmenita està localmente retrogradada a 
leucoxeno.
A esta faciès van ligadas espacialmente las 
mineralizaciones de W-Sn, aunque no se observan fenômenos de 
hidroterma1i zaciôn tardimagmàtica tan claros como en la unidad 
anterior.
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Geoquimicamente (Anal.46, ANEXO I) se corresponds, al igual 
que la unidad porfidica previa, con los leucogranitos, del 
SCE. Estas aplitas, mas tardias, representan los términos 
geoquimicamente mas evolucionados.
En ambas facies del plutôn de Navalcubilla la cordierita y 
andalucita presentan caracteristicas que apuntan hacia un origen 
magmdtico y no restitico, tales como su caràcter idiomorfo e 
independencia respecto a los minérales micâceos (LEDUC, 1978).
La morfologia del plutôn y la existencia de fenômenos de 
greisenizaciôn generalizada parecen indicar que este es un 
cuerpo suberos ionado y que actualmente afloran las faciès 
cercanas a la cüpula granitica. Establecer unas condiciones 
précisas de prèsiôn y temperatura de formaciôn es dificil; el 
criterio tradicional de metamorfismo de contacto no puede ser 
utilizado en cuanto que la intrus iôn se ha realizado en roc as 
metamôrficas de alto grado y granitoides previos. Unicamente 
existe algo de emdalucita en granitos cercanos (granitos 
porfidicos) que podria ser de metamorfismo de contacto, pero no 
existen criterios précises sobre ello.
Reconstrucciones de tipo paleogeogràfico, ni siquiera 
estimatives, son posibles debido a la complejidad tectônica y 
ausencia de registre estratigrâfico. Sin embargo, la textura 
porf idica, la apariciôn de andalucita y cordierita en el grcinito 
(P<3.76 kb, HOLDAWAY, 1971), la presencia de bordes de 
enfriamiento y texturas de tipo miarolitico indican un 
emplazamiento hipoabisal, posiblemente del orden de 1 kb., con 
temperatures solidus cercanas a 720-730°C para condiciones de 
saturaciôn de agua (MANNING, 1982, NANEY, 1983). Este 
emplazamiento somero es concordante con la presencia de filones 
mineralizados y alteraciôn hidrotermal generalizada (BURNHAM, 
1979, 1985). Este range de presiones es similar al obtenido por 
TORNOS y CASQUET (1984) y LOCUTURA y TORNOS (1985) para los 
granitos mineralizantes del SCE y la de BELLIDO (1979) para el
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granito de La Cabrera. Sin embargo, contrasta con los calculados 
por otros autores para el conjunto de leucogranitos del SCE 
(BRANDEBOURGUER, 1984, FUSTER y HUERTAS, 1984, VILLASECA, 1985) 
que ci tan presiones entre 2.5 y 3.5 kb, ya dentro del campo 
mesoabisal.
La presencia de rocas porfidicas y de un borde de 
enfriamiento parecen indicar que este plutôn ha intruido en un 
ambiente somero, relativamente frlo y por lo tanto de una manera 
posterior a todo el conjunto granitico encajante. Este lapso de 
tiempo y profundidad de emplazamiento implica una fuerte 
erosiôn, del orden de 5600 a 8000 mt, entre el emplazamiento de 
la Unidad Ga y la del granito de Navalcubilla.
Las caracteristicas générales, asi como la relaciôn espacial 
y temporal con digues de pôrfido sugieren que este plutôn es de 
emplazamiento posterior y màs somero que el de los granitos y 
leucogranitos de la Unidad G4 y similar a los reconocidos por 
CASQUET (com.pers.) en el àrea de Guadalix y CASILLAS y PEINADO 
(1988) en San Martin de Valdeiglesias; estos ültimos, al igual 
que ocurre con el granito de Navalcubilla, estàn relacionados 
con zonas de cizalla. Todos estos cuerpos parecen formar una 
nueva unidad plutônica dentro del conj unto del magmatismo 
hercinico del Sistema Central Espanol, qpie aunque no presentan 
una gran importancia volumetrica, si la poseen desde el punto de 
vista metalogénico, tal como se discute en la Tercera Parte.
1.4.1.5.- Otras rocas graniticas.
Junto a estos plutones graniticos mayoritarios en el àrea 
cartografiada aparecen otras rocas igneas que son parte de otros 
cuerpos situados casi totalmente fuera de la zona (FIG.3).
* Cortado por el granito de Navalcubilla aparece una cuna de 
leucoadamellitas porfidicas de grano medio, con cordierita y 
biotita y sin enclaves.
* Al Sur de este mismo granito y tambien anteriores a él afloran 
granitos algo porfidicos de greuno grueso a muy grueso, con
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cordierita y pocos enclaves surmicaceos.
* En la zona Morte del àrea cartografiada aparecen granitoides 
correspondientes al plutôn de Pena del Nombre (CAMPOS, 1975), 
que es un cuerpo subcircular formado por granitos de grano 
grueso con andalucita.
1.4.2.- Los digues microdioriticos
Cortando tanto a los granitos como al conjunto metamôrfico 
(ortogneises, paragneises fémicos y màrmoles) aparecen 
abundantes diques diabàsicos de color verde oscuro y grano fino, 
con potencies entre algunos centimetres y 10 m. y longitud de 
hasta 300 m. A nivel regional estos tipos de diques pertenecen 
al conjunto de diques de microcuarzodioritas y microdioritas 
(diabasas) de composiciôn calcoalcalina que se observan 
frecuentemente en el Sistema Central (HUERTAS, 1985).
Los diques que aparecen en la zona de Almadenes estàn 
intensamente alterados y aunque en el nûcleo de los diques la 
alteraciôn es mener que en los bordes, no se ha podido localizar 
ninguna roca inalterada en el àrea. En otros lugares (HUERTAS, 
1985) présenta una textura diabàsica (doleritica) tipica formada 
por plagioclasa (An^^ ) y biotita y màs accesoriamente 
hornblenda, con cuarzo y esfena e ilmenita como accesorios. 
Estosse pueden agrupar en dos grandes grupos de significado y 
cronologia distinta y que aparecen ampliamente distribuidos por 
la superficie y en profundidad (FIG.7 y 10):
* Diques E-W con direcciones variables entre 80 y 120° y 
potencias que pueden llegar a un métro. Presentan una intensa 
alteraciôn hidrotermal que no permite discriminer su 
mineralogia original. La existencia de fenômenos de tipo 
albitizaciôn y cloritizaciôn hace suponer un origen muy 
temprano (pre o sincrônicos con la etapa I de deformaciôn 
düctil-frâgil, Cap.II).
* Diques N-S: Este conjunto de diques, con direcciones entre 160 
y 20° y buzamientos variables, tiene un caràcter mucho màs 
tardio que los anteriores ya que cortan a rocas formadas
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durante la etapa II (Cap.II), pero quedan afectados por la 
cloritlzacidn tardla. Aparecen con direcciones meridianas y 
tienen menor potencia que los anteriores. La alteraciôn 
hidrotermal es también menos intensa que en los diques E-W 
(presencia de una ligera brechificaciôn y alteraciôn 
cloritica). En elles si se conserva parte de la mineralogia y 
texturas originales
Estas rocas bàsicas han sido interpretadas errônearaente por 
BARBIER (1986) como rocas volcànicas de composiciôn andesitica 
relacionadas directamente con un supuesto vulcanismo intercalado 
entre los paragneises fémicos.
1.4.3.- Las rocas metamôrficas.
Solo en el macizo metamôrf ico de El Caloco y en una pequena 
zona en el àrea de Hondalizas-Almadenes aparecen rocas 
metamôrficas (FIG.4), que estàn formadas por retazos de la Serie 
Inferior intruidos por los ortogneises glandulares y en menor 
grado, leucogneises. Estos ortogneises han sido datados en las 
cercanias de Otero por VIALETTE et ait. (1987) en 494±10 m.a.
En las cercanias de Almadenes (FIG.6), los gneises 
glandulares fémicos y paragneises fémicos asociados aparecen en 
contacto con los ortogneises mediante un cabalgamiento; todos 
ellos estàn intruidos por granitos tardihercinicos. Màs hacia el 
NE aflora una pequena banda discontinua de paragneises fémicos y 
màrmoles de hasta 100 m. de potencia y que està directamente 
asociada con la zona de cizalla ligada a la mineralizaciôn. En 
esta zona los paragneises fémicos estàn fuertemente laminados y 
cartogràficamente se confunden con tipos filoniticos ligados a 
estas zonas de cizalla tardihercinicas.
Los caractères cartogràficos, petrogrâficos y geoquimicos de 
todas estas rocas metamôrf icas han sido descritos a nivel 
regional por BELLIDO et ait. (1981) y VILLASECA (1983). Se 
encuentran afectadas por un metamorfismo regional de alto grado.






con una foliaciôn Sz dominante, localmente milonitica y cuando 
la roca es apropiada (ortogneises y leucogneises) se desarrollan 
fenômenos de migmatizaciôn parcial.
1.4.3.1.- Ortogneises glandulares y paragneises fémicos.
Los paragneises fémicos presentan una asociaciôn, 
dificilmente reconocible en las cercanias de la zona 
mineralizada por la intensa alteraciôn hidrotermal 
sobreimpuesta, formada por cuarzo, plagioclasa (An^^ ,
biotita y a veces, sillimanita, feldespato potàsico, almandino y 
cordierita. Los leucogneises y ortogneises glandulares tienen 
una paragénesis con cuarzo, feldespato potàsico, plagioclasa 
(An^^^) y biotita, y en el caso de los primeros a veces 
existen almandino y turmalina.
1.4.3.2.- El protolito del exoskarn. Màrmoles y rocas de 
silicates càlcicos.
Intercalados entre los paragneises fémicos, y directamente 
relacionados con la mineralizaciôn de Almadenes, aparecen 
lentejones de hasta 80 m. de potencia de màrmoles con pequenas 
intercalaciones de rocas de silicatos càlcicos que forman el 
protolito del skarn de Almadenes.
En la propia mineralizaciôn de Almadenes estos aparecen como 
cuerpos relictos interdigitados entre los skams (FIG.6 y 7). 
Mucho màs accesoriamente aparecen rocas de silicatos càlcicos 
(<1%) y posibles paragneises (<5%). Los màrmoles se encuentran 
como lentejones fuertemente estirades de color bianco. Presentan 
una tectonizacion generalizada que se manifiesta en el 
desarrollo de una foliaciôn milonitica acompanada de una 
retrogradaciôn de las paragénesis metamôrficas. A pesar de esta 
tectonizaciôn se conservan localmente las caracteristicas 
mineralôgicas de alto grado alcanzadas en esta regiôn durante el 
metamorfismo regional hercinico (condiciones cercanas a los 
T=700-800“c, P=4 kb., VILLASECA, 1983). Tambien se ha observado 
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estAtlca con creclniento de granos de carbonato y englobamiento 
por éste de la flogopita y diopsido posterior al metamorfismo 
regional y previa al desarrollo de la zona de cizalla.
Los màrmoles son fundamentalmente de composiciôn dolomitica, 
encontràndose solo localmente alguna intercalaciôn calcitica. 
Las paragénesis producto del metamorfismo regional previo son:
- Cc + Do
- Cc + Do + Fk + Flag
- Cc + Do + Fk + Gross
- Cc + Do + Fk + Di
- Cc + Do + Fk + Di + Fo + Sp
- Cc + Do + Fk + Sp + Esf
- Cc + Do + Flog + Fk
- Cc + Do + Flog
- Cc + Do + Flog + Di
- Cc + Do + Flog + Di + Fo
- Cc + Do + Flog + Di + Fo + Sp
- Cc + Do + Flog + Gross (Gr,^ Sp^ _^  Alm^^ Ad^ _^ ,
anal.67-69, ANEXO II) + Clpx (Di^ j.gg Hd^ anal.49-52, 
ANEXO II) + Fo + Esf
- Cc + Fo + Clhum + Sp + Flog
apareciendo como accesorios opacos en cristales idiomorfos 
(magnetita) en cantidades nunca superiores al 1%. Excepto la 
flogopita (anal.32-39, ANEXO II), que define la foliaciôn 
regional, el resto de los minérales aparecen con texturas en 
mosaico (granobldstica). Estas paragénesis son similares a las 
descritas por VILLASECA (1983) en màrmoles cercanos de la 
provincia de Segovia.
Las rocas de silicatos càlcicos son muy accesorias y hem sido 
reconocidas ünicamente en un punto (sondeo OT-78, FIG.8). 
parecen como niveles centimétricos intercalados en los 
màrmoles, con tamano de grano muy fino y color amarillento. 
Tienen la siguiente paragénesis:
Q + Flag + Fk + Flog + Clpx + (Esf + Ap)
m  m  i a r
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FIG.10. - Esquemas cartogràfIcos de detalle del Cerro de Almadenes (a) 
Cantera del Cerro de Almadenes (b) Labores principales. (1) Diques 
diabàsicos (2) Diques de cuarzo (3) Adamellitas (4) Episienltas (5) 
Protocataclasitas y cataclasitas. (6) Granitos silicificados (7) 
Clorititas (8) Ultramilonitas (9) Màrmoles (10) Skam de alta 
temperatura (11) Skarn epidotltico (12) Skarn anfibolitico (13) Brechas 
hidràulicas (14) Màrmoles silicificados (15) Serie Verde (cubierto por 
escombreras) (16) Paragneises fémicos (17) Leucogneises (18) Ortogneises 
glandulares (19) Calizas y areniscas (Cretàcico) (-— ) Pianos tectônicos 




Una de las caracteristicas f undamentales del depdsito de 
Almadenes es que la mineralizaciôn se encuentra an relaciôn 
directa con una zona de intensa deformaciôn heterogénea que 
corta a granitos y rocas metamôrficas y que queda fosilizada por 
el Cretàcico. Junto con esta deformaciôn principal de caràcter 
düctil-fràgil, a la que se asocian intenses fenômenos 
hidrotermales, aparece una deformaciôn düctil anterior y una 
fracturaciôn pôstuma de poca importancia de edad Pérmica y 
Alpina. La relaciôn directa de la mineralizaciôn con la zona de 
cizalla hace que el anàlisis estructural sea de gran importancia 
para la interpretac iôn metalogénica.
11.2.- TECTONICA DUCTIL HERCINICA.
En el pequeAo afloramiento de Almadenes las rocas 
metamôrficas se encuentran afectadas por una tectônica düctil y 
metamorfismo de grado alto, asimilados tradicionalmente a la 
orogenia hercinica y similar al de areas cercanas (VILLASECA, 
1983); sus caracteristicas générales han sido descritas en 
capitules previos. En el àrea existe una foliaciôn generalizada 
ligada a migmatizaciôn y que es la originada por la fase 2 
hercinica. Las estructuras ligadas a la fase 1 han sido 
obliteradas por las de la Fz, tal como sucede en las zonas 
profundas del Sistema Central (BELLIDO et ait., 1981, CAPOTE et 
ait. , 1981, MACAYA, 1983, VILLASECA, 1983). Esta fase 2 es
probablemente la responsable de la ünica estructura mayor 
cartografiada, un cabalgamiento de los ortogneises glandulares 
sobre los gneises glcuidulares fémicos (FIG.4) y cuyo piano de 
cabalgamiento présenta una disposiciôn similar a la de la 
foliaciôn. En la FIG.ll se observa una gran homogeneidad de 
disposiciôn para esta foliaciôn regional, con direcciones médias 
de 130® y buzamiento medio de 40®SW (varia entre 5® y 65®), 
dando un conjunto monoclinal y subparalelo a la falla de 
Almadenes. Los pianos C del cabalgamiento presentem menor
43
buzamiento que la foliaciôn general (24®).
Aparecen algunos micropliegues tardios de direcciôn 0-10® e 
inmersiôn 58-70®S, que son asimilabiés a la tercera fase 
hercinica (TORNOS, 1981, BELLIDO et ait., 1981).
II.3.- TECTONICA DUCTIL-FRAGIL TARDIHERCINICA. LA ZONA DE 
CIZALLA DE ALMADENES.
La banda de cizalla de Almadenes se caracteriza por la 
presencia de una deformaciôn continua que ha dado lugar a 
texturas desde düctil-fràgiles a frâgiles y que està imbricada 
con una alteraciôn hidrotermal que se estudia en detalle en el 
Cap.III. Los datos estructurales y petrogrâficos permiten 
dividir esta deformaciôn continua en très etapas directamente 
relacionadas con sucesivas alteraciones hidrotermales. En cada 
una de ellas, y a lo largo de los pianos de debilidad generados, 
existe una circulaciôn de fluidos motivada por la intensa 
porosidad secundaria existante (pianos y huecos, fenômeno de 
dilatancia en fracturas someras) y un gradients hidràulico que 
se traduce en un metasomatismo regresivo con sustituciôn de 
rocas previas (greinito, skarns y màrmoles) en un medio
geoquimiccunente abierto (BEACH, 1980) y cuyas caracteristicas 
petrogrâficas se estudian con detalle en el capitule III. En la 
zona de Almadenes las estructuras ligadas a estas très etapas 
llegan a superponerse, dando lugar a una grem complejidad 
tectônica.
Para la clasificaciôn tectônica de las rocas se ha seguido la 
propuesta por SIBSON (1977), basada en el mécanisme de
deformaciôn y las relaciones matriz/fragmento, con ciertas
modif icaciones de CASTRO (1987) para los términos menos
deformados.
I I . 3 . 1 . -  l a  etapa H .  LâS. gp isjLgflii^ag^
A esta etapa se atribuyen estructuras de longitud kilométrica 
y potencia de hasta 300 m. Presentan una direcciôn general de 
90-110® y buzaunientos subverticales; sus caracteristicas
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tectônicas han sido obliteradas por la intensa actividad 
hidrotermal que ha dado lugar a las episienitas, de formaciôn 
sincrônica y posterior a la deformaciôn, y cuyas caracteristicas 
générales se deseriben en el capitule III.1.2. Se han reconocido 
al menos cuatro bandas principales de episienitas (El Berrocal, 
La Ermita-Arroyo Pedroso, Morte de la Ermita y Almadenes), con 
otras màs accesorias y discontinuas (arroyo Linares, otras en el 
Berrocal, FIG.3). Todos los fenômenos de episienitizaciôn se 
desarrollan sobre grsmitoides, excepto los del indicio de Arroyo 
Linares (IGME, 1984) que encaja en ortogneises glandulares. 
VILLASECA (1983) cita episienitas similares a estas en gneises y 
las asocia a deformaciones düctiles herclnicas (Fz y Fz).
La direcciôn general observada (FIG.3 y 4) es coïncidente con 
las estructuras de flujo marcadas por las biotitas y la 
orientaciôn de enclaves del granito de Navalcubilla y con las 
directrices de los diques de pôrfido y filones de cuarzo 
mineralizados (W) a él asociados. A su vez estas episienitas 
estàn deformadas por la siguiente etapa de deformaciôn 
düctil-fràgil (etapa II, e.g., sondeos de El Berrocal). Estos 
hechos parecen indicar que los fenômenos de episienitizaciôn se 
han producido con posterioridad a la intrusiôn del granito de 
Navalcubilla y con anterioridad al desarrollo de las zonas de 
cizalla (Etapa II), probablemente en relaciôn con una distensiôn 
N-S équivalente a la citada por CAPOTE et ait., (1986) y CASQUET 
et ait. (1988).
II.3.2.- La etapa II de deformaciôn principal.
Las estructuras ligadas a esta Etapa son las de mayor 
importancia desde el punto de vista estructural y metalogénico. 
Presentan caracteristicas propias de las zonas de cizalla s.s. 
taies como la presencia de una amplia banda de deformaciôn 
progrèsiva (localmente superior a 10 m. ) con deformaciôn por 
cizalla simple, (RAMSAY, 1980), asociaciôn con niveles rocosos 
elongados y ausencia de discontinuidades netas con la roca de 
caja.
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Asi, se reconoce una cizalla principal al Sur de Otero de 
Herreros, con direcciôn general 100-130® y buzamientos entre 45 
y 60® al sw, de unos 10 km. de longitud y de hasta 100 m. de 
anchura que corta a granitos y rocas metamôrficas; desaparece al 
NW bajo el Cretàcico y al SE queda truncada por la fractura del 
rio Moros. Paralelas a esta estructura principal se han 
reconocido al menos très zonas de cizalla menores de potencia 
media 10-12 m. (varia entre 0 y 100 mt.) y con frecuentes 
anastomosamientos.
En la propia mineralizaciôn de Almadenes la zona de cizalla 
afecta tanto a granitos variablemente episienitizados como a los 
màrmoles, a un skarn de alta temperatura previo y a los gneises. 
Esta banda queda canal!zada entre dos bloques màs rigides 
(granitos y gneises) y discurre a lo largo de la Serie Verde, 
adquiriendo en la zona de la mineralizaciôn una potencia de 
hasta 100 m., muy superior a la del resto del àrea ( 10-15 m. 
màximo). A escala local la zona de cizalla présenta abundantes 
anastomosamientos con dos bandas principales situadas, una en el 
contacto granito-Serie Verde y otra dentro de la Serie Verde, 
separando la Zona Superior y la Inferior (FIG.7). Existe tambien 
una zona de deformaciôn menos importante en el contacto Serie 
Verde-gneises.
Esta deformaciôn es fàcilmente observable sobre los granitos, 
donde produce un trànsito continue desde los granitos poco a 
nada deformados hasta las ultramilonitas. En las àreas màs 
aie]adas del contacto (de 5-10 mt. a 100-150 mt. ) se localizan 
fàbricas de tipo infracataclasitico y protocataclasitico, con 
desarrollo de deformaciôn fràgil no planar, mientras que las 
rocas màs cerczmas al contacto presentan texturas 
cataclasiticas, milonlticas y ultramiloniticas, ya con una 
intensa orientaciôn. A grandes rasgos existe un incremento 
continue y graduai de la deformaciôn hacia el contacto con la 
Serie Verde, aunque dentro de los tipos menos deformados es 
posible localizar bandas anostomosodas de potencia métrica y 
trazado hasta decamétrico formadas por milonitas y
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ultramilonitas, con color verdoso caracteristico. Finalmente, 
jalonando el contacto con la Serie Verde ae observa una banda de 
potencia 1-5 mt. de ultramilonitas.
A esta Etapa se asocia una alteraciôn hidrotermal sincrônica 
con la deformaciôn y consistante en una silicificaciôn, 
serlcitizaciôn y cloritizaciôn de los granitos y skamificaciôn 
de los màrmoles (cap.III). En las zonas latérales de la banda de 
deformaciôn, y concretamente cerca de los afloramientos de 
Almadenes y Hondalizas es posible reconocer una episienitizaciôn 
secundaria (II) posterior a la I, formada por una mas a 
cataclasitica de feldespatos de grano fino. La c aracter i z ac iôn 
geoquimica de las rocas de falla ha sido estudiada en detalle 
por APARICIO y BELLIDO (1977) en una de las zonas de cizalla 
situada por la carretera de Otero a Vegas de Matute.
II.3.2.1.- La deformaciôn en las rocas graniticas.
A rasgos générales, los feldespatos muestran inicialmente un 
comportamiento düctil ("bending", extinciôn ondulante) y luego 
fràgil, con reduceiôn graduai del tamano de grano
sincrônicamente con su trituraciôn progresiva y disoluciôn 
hidrotermal, estando ya ausentes en las cataclasitas. La biotita 
présenta un intervalo de estabilidad todavia menor, con
deformaciôn düctil (bending) y desapariciôn ràpida. El cuarzo se 
comporta inicialmente como minerai düctil (presencia de
extinciôn ondulante, bandas de deformaciôn, subgranos), para 
pasar posteriormente, a deformarse de una manera fràgil con 
fracturaciôn generalizada y reduceiôn del tamano de grano.
Dentro de los granitos infracataclasiticos se incluyen rocas 
muy ligeramente deformadas, con menos del 10% de matriz (SIBSON, 
1977), pero que manifiestan clarzunente una tectonizaciôn 
subsolidus incipiente. De visu son rocas bastante leucocràticas, 
de grano grueso, sin orientaciôn aparente, con trànsito graduai 
con los granitos indef ormados. El paso a tipos 
protocataclasiticos es continuo, pero a escala métrica. El rasgo 
caracteristico de esta litologia es la sustituciôn temprana de
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la biotlta por clorita (5-10%), a la que se asocia rutilo 
saqenitico. El cuarzo (15-20%) aparece algo poligonizado, con 
extinciôn ondulante y texturas en mortero accesorias, mientras 
que el feldespato potàsico (30-50%) aparece en gruesos cristales 
alotriomorfos sericitizados y con partitas tectônicas. La 
plagioclasa (oligoclasa, ^ 14-35» 25-30%) aparece en
fenocristales idiomorfos a subldiomorfos variablemente 
sericitizados. Ambos feldespatos presentan la caracteristica de 
aparecer siempre en gruesos granos, nunca en la matriz de la 
roca, formada por cuarzo, clorita y sericita en proporc iones 
variables. La deformaciôn en estas rocas se manifiesta 
predominantemente en pequenos corredores en los que aparecen 
exclusivamente cuarzo en mosaico, clorita y sericita en pequeAos 
cristales, metamicticos y opacos. Existe algo de moscovita 
secundaria debida a procesos postmagmàticos y que es ràpidamente 
sustituida por agregados de clorita-sericita.
Los granitos protocataclasiticos estàn caracterizados por 
tener entre un 10 y 50% de matriz, mostrando tectonizaciôn 
visible a escala mesoscôpica, con gruesos gremos milimétricos a 
centimétricos de cuarzo en una matriz con abundantes micas. El 
contacto de estas rocas con términos màs deformados es graduai y 
brusco, de escala centimétrica y en ellos se observa localmente 
el desarrollo de anisotropias planares con dos tipos de pianos 
(S y C). El cuarzo es el minerai màs abundante (50%) y aparece 
bien en granos gruesos algo estirados, con fuerte poligonizaciôn 
y textura en mortero, o bien como pequenos agregados en mosaico 
en la matriz. Este ültimo està ligado fundamentalmente a la 
desestabilizaciôn de los feldespatos o procesos de 
silicificaciôn. La plagioclasa, accesoria (5-10%), aparece en 
cristales doblados, poco zonados (An^^ ^ g) y muy sericitizados, 
mientras que el feldespato potàsico se encuentra en cemtidades 
varieibles ( 15-20%) como cristales gruesos deformados o 
recristalizado en la matriz. La clorita pseudomôr f ica de la 
biotita, està casi totalmente triturada y sustituida por clorita 
intersticial (anal.56-57, ANEXO II) de grano fino ligada a la 
matriz tectônica, junto con el cuarzo, sericita (anal.7-12,
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ANEXO II) y opaoos. Aunque toda la roca està de formada de una 
manera relativamente homogénea, existen corredores locales de 
deformaciôn, con potencia milimétrica y texturas de tipo 
"milonitico”, con abundante sericita muy orientada.
Los granitos cataclaslticos aparecen con caracter restringido 
a lo largo de una banda subparalela al contacto. Son rocas 
formadas casi exclusivamente por granos de cuarzo milimétricos y 
sxibredondeados en una matriz (50-90%) de grano fino. Con color 
gris claro caracteristico, aparecen interdigitados con rocas de 
tipo milonitico. Los fenoblastos, con tamaAo de hasta 1 cm., 
estàn compuestos casi exclusivamente de cuarzo (95%) con 
extinciôn ondulante y poligonizaciôn; a veces présenta texturas 
en mortero y solo muy localmente ribbons. El feldespato potàsico 
y la plagioclasa son muy esporàdicos (0-5%), en pequeAos 
fenocristales fracturados y alterados (sericitizados y 
silicificados). Estos granos flotan en una matriz de grano fino 
compuesta por cuarzo en mosaico interpenetrado con clorita, 
sericita y algo de epidota. En las mues t ras màs deformadas se 
observan corredores miloniticos formados por sericita muy 
orientada o bandas oscuras de grano fino (vidrio) que 
brechifican y rodean a enclaves cataclaslticos.
Dentro de este conjunto de tipo cataclasitico afloran 
milonitas s.s. que forman bandas planares fuertemente orientadas 
con desarrollo métrico y longitud considerable, con color verde 
caracteristico (FIG.12a). Estan compuestas por cuarzo en granos 
fuertemente estirados paralelamente al piano "C", en una matriz 
de cuarzo de grano fino con abundante sericita y clorita,
II. 3.2.2.- Las ultreumilonitas.
Forman una bemda caracteristica que discurre a lo largo del 
contacto Granito-Serie Verde. Présenta una clara estructura 
planar, con aspecto homogéneo, grano fino, color gris negruzco. 
y una potencia variable entre 1 y 5 m. Localmente (e.g. Ceuitera 
del Cerro de Almadenes) la banda se bifurca y sépara del 
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cortos tramos muy locallzados, la ultramiIonita aparmce casi 
totalmente sustituida hidrotemalmentm. En los lugares donde sa 
ha obsarvado, al contacte con las cataclasitas, milonitas y con 
la Seria Varda as muy neto. Esta ultimo esté casi totalmanta 
enmascarado por la altaracidn clorititica tardla (Clorititas I).
Microscdpiceusanta son rocas formadas por un 90-98% da matrix 
da grano fine an la qua flotan granos irragulares da cuarzo, 
feldespato potésico, epidota y granata. El estudio 
semicuantitativo por DRX da la composicidn mineraldgica da la 
ultramilonita indica la existancia da cuarzo y dolomita 
mayoritarios, idocrasa, andradita y anfibol manos abundemtas y 
anortita y ortosa accesorios. Esta mineralogia parece sar fruto 
da la mazcla an esta roca da litologias provenientes da ambos 
lados da la zona da cizalla (màrmoles, skarn, granites y 
gneises).
II.3.2.3.- Estudio estructural an las rocas graniticas.
En las zonas externas da la banda da cizalla 
(infracataclasitas a cataclasitas) la deformacion se realiza 
esencialmente por trituraciôn frégil; la defomaciôn düctil se 
desarrolla en las zonas màs internas, donde existen milonitas y 
ultramilonitas con texturas planares, granos con deformaciôn 
plàstica y recristalizaciôn orientada del cuarzo (desarrollo de 
una corona de tipo monoclinico, FIG.ll).
El transite entre la deformaciôn düctil-frâgil a la düctil es 
graduai; asl, en las cataclasitas aparecen ya granos de cuarzo 
(>0.5 mm.) en una matriz de tipo milonitico con texturas en 
mortero y recristalizaciôn dinàmica (BELL y ETHERIDGE, 1973, 
ETHERIDGE y WILKIE, 1979). Este trànsito esté probablemente
ligado a una variaciôn en las condiciones reolôgicas (SIBSON, 
1977) y asociada a la formaciôn de filosilicatos en la roca, al 
incremento de caler en la zona de maxima fricciôn y al flujo 
preferente de fluide en las zonas centrales. La ausencia de 
texturas de deformaciôn düctil en el cuarzo marca un limite 
maxime de temperatura de unos 450°C (BERTHE et ait., op.et) o
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350*C (WATTS y WILLIAMS, 1979).
La <i«foraaol6n prograalva en las milonitas y ultfamilcnitas 
produce los dos pianos principales de anisotropia, "C" (citalla) 
y "S'* (esquistosidad). El incremento de la deformacldn produce 
un aumento de la densidad de éstos (n* planos/cm. ) y dismituclôn 
del angulo (<x) entre ellos por rotacidn en cizalla siisplo 4e *'S" 
(RAMSAY, 1980). El estudio de la relacidn emgular entre ambos 
puede permitir en algunos casos cuantificar el valor le la 
deformaciôn por cizalla simple (BERTHE et alt., 1979). Los
mode los teôricos indican que al comienzo de la deformacldn la
esquistosidad (FIG.15) se genera a 45” del piano de cizalla y  a 
medida que evoluciona la deformaciôn por rotaciôn este ôngtlo va 
disminuyendo hasta llegar a ser cercano a o”, y con va lores por 
lo tanto muy altos de intensidad de deformaciôn (7, RAMSAY, 
1980). Este àngulo entre "C" y "S", a es proporcional a la
intensidad de la deformaciôn mediante la relaciôn
tg 2a = 2/r
(BERTHE et ait., op.et.). Los valores obtenidos parecen indiccar 
valores muy bajos de deformaciôn en las zonas marginales de la 
cizalla (a = 40“, y = 0.35) y muy altos (a»0, y-?®) en las 
ultramilonitas de la zona central.
En las rocas mènes def ormadas ( infracataclasitas y
protocataclasitas) las estructuras planares son poco abuidantœs; 
solo se han reconocido pianos "C" y posibles pianos de tüpo 
"Riedel I". En los tipos màs deformados, cataclasitas, ntlonittas 
y ultramilonitas las estructuras son màs abundantes; en las (dos 
primeras se han observado:
- Unos pianos "C" de cizalla, a traves de los cuales se :analdza 
todo el movimiento y que son muy penetrativos en toda La rocca. 
Tienen una orientaciôn variable, con direcciôn cercaia a la 
E-W en los tipos menos deformados y casi N-’S en Has 
clorititas.
- Algunos de estos pianos "C" encierran a pl-nos de
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esquistosidad "S", a veces sigmoides, y que son poco 
penetrativos. El àngulo (a) entre ambos varia entre 40* en los 
tipos menos deformados y un valor practicaraente nulo en las 
ultramilonitas, tai como se ha descrito previamente.
- Una lineaciôn de estiramiento, marcada en los pianos de 
esquistosidad, con ligero cabeceo al E, pero siempre muy 
prdxima a la direcciôn de la esquistosidad.
- Fracturas cortantes (FIG.12b y 14) oblicuas a la foliaciôn 
milonitica y con menos desarrollo que ésta (pianos Riedel y 
plzmos de presiôn, "P"). Los pianos Riedel I ("RI") son 
relativamente abundantes y se caracterizan por formar un 
àngulo de unos 20°con los pianos "c", teniendo el mismo 
sentido de movimiento que éstos. Los pianos Riedel II ("RII") 
son raros y aparecen casi perpendiculares a los ”C" y con 
distinto sentido de movimiento. Los pianos "P" tienen distinto 
sentido de movimiento y buzamiento que los pianos "C".
En las ultramilonitas solo se observan estructuras "c-S" y una
crenulacidn.
A su vez, el funcionamiento global de la zona de cizalla
queda definido por:
- Las lineaciones sobre el piano de cizalla presentan una cierta 
inmersidn, lo que indica un movimiento entre normal y 
normal-direccional.
- La esquistosidad de los paragneises fémicos situados 
inmediatamente al contacto con la cizalla (FIG.ll) muestra un 
giro con respecte a la de los ortogneises para adoptar
direcciones màs E-W (de 13o” a 100°). Esta disposiciôn es 
inicialmente compatible con una modificacion de la foliaciôn 
regional mediante un cizallamiento düctil con cierto
components sinestral.
- Los criterios basados en datos microestructurales (vg., 
cristales rotados) y el estudio petroestructural de ejes
ôpticos de los cuarzos acintados de las ultramilonitas
(FIG.ll, corona de tipo monoclinico) confirman la existencia 
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Localmente se han observado pequenas bandas de direocidn 
entre 70 y 80° (FIG.13), que corresponden a las cizallas 
conjugadas y en las que se ha podido apreciar una cosponenta 
dextral; sin embargo, este conjunto no tiene desarrollo 
cartogràfico.
En la FIG.13 y 14 se representan diverses pianos medidos en 
las cizallas de Almadenes y la carretera de Otero a Vegas da 
Matute. A nivel global dominan dos conjuntos, uno de direcciôn 
70-150° con un màximo entre 90 y 100°, y otro de direcciôn 
160-180° (FIG.13). A escala de detalle, y teniendo en cuenta la 
alteraciôn asociada a cada conjunto de pianos se han podido 
distinguir las siguientes families de pianos :
- Pianos asociados a las cataclasitas s.l. (infracataclasitas a 
cataclasitas) y milonitas, con una gran dispersiôn de 
direcciones entre N-S y E-W (FIG.14A) y buzamientos en ambos 
sentidos. En este con junto se engloban pianos "C" y "RI" y y 
en menor grado "S", "F" y "RII". El mâximo de direcciones de 
la FIG.13 se corresponde con el trazado cartogràfico de las 
zonas de cizalla.
- Pianos de las ultramilonitas (FIG.14B) que tienen direcciones 
y buzamientos muy constantes, entre 140 y 150°. Son casi 
exclusivcixente pianos "C-S".
- Finalmente, los pleinos ligados a las clorititas, ya asociadas 
en parte a la etapa III, con una direcciôn prédominante 
160-180° (FIG.14C) y buzamientos variables en ambos sentidos.
El anàlisis estructural, mediante técnicas de estudio local y 
estadistico de los pianos ligados a cada etapa, discriminables 
entre si por la orientaciôn y la alteraciôn bidrotermal 
asociada, permits establecer el movimiento de la cizalla durante 
cada una de ellas. Existen diverses modelos de interpretaciôn de 
poblaciones de fracturas, basados inicialmente en esquemas 
bidimensionales (modèle de RIEDEL y ANDERSON, e.g., GOUANVIC, 
1983, FIG.15), que posteriormente se han extendido a modelos 
tridimensionales (e.g., GUHA et ait.,1983, REÇUES, 1983, VICENTE 
et ait., 1987). De estos ultimes, el primero estudia familias
FIG.14.- Proyecciôn estereogrâfica de polos de pianos 
correspondientes a (A) cataclasitas s.l. y milonitas de la etapa 
II (57 pianos). (B) ultramilonitas de la etapa II (12 pianos), 
(C) clorititas de la etapa III (27 pianos) y (D) de la Serie 




FIG.IS.- Esquema de fracturaciôn en una zona de cizalla segün 
un modèle bldlmenslonal (tornade de GOUANVIC, 1983). RI Plane de 
Riedel slntétlco. RII Plane de Riedel antltétlce. T Fracturas 
tenslenales. P Clzallamlente slntétlco slmétrlce de Riedel I. S 
Esquistosidad de cizalla.
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limltadas de pianos, mlentras que los ültimos se basan en el 
estudio estadistico de poblaciones de fracturas.
El estudio estructural mediante el método de GUHA et alt. 
(op.ct.) se basa en un modèle teôrico tridimensional, que es 
extensiôn del de Riedel y aplicable a conjuntos bien definidos 
de fracturas; su metodologia permite predecir a que tipo de 
piano tedrico se ajustan los medidos an afloramiento (FIG.16) y 
la orientaciôn del elipsoide de esfuerzos. El modèle define la 
existencia de una progr adac iôn en la que en los estadios 
iniciales se formam los pianos "C" y "S" (a 45°) y los pianos de 
tensiôn,"T", para generarse posteriormente los pianos Riedel 
("RI” y "RII") y finalmente los pianos de reacomodaciôn ("P") 
inversos a Riedel; durante la progradaciôn del sistema el àngulo 
a entre los pianos "C" y "S" va disminuyendo de valor en las 
zonas centrales de la zona de cizalla. Todos estos pianos son 
perpendiculares a uno que engloba a ers y cri y perpendicular a 
era, que es el punto de intersecciôn de la proyecciôn de los
distintos pianos (FIG.16). Asumido un àngulo de de rozamiento 
interno, ($»30°) y conocida la situaciôn del piano "C" y de 
cualquier otro piano ("S", "R", "P", o "T") o el sentido de
movimiento de la cizalla, es posible predecir la situaciôn 
teôrica aproximada de los pianos que pueden generarse durante la 
deformaciôn y la orientaciôn del elipsoide, la cual se asume 
invariable durante la deformaciôn.
Esta metodologia se ha aplicado sobre très conjuntos 
discretos de pianos ; Conjunto a (lia), en las protocataclasitas, 
del que se conoce la orientaciôn del piano "C" y del "Riedel I", 
conjunto b (Ilb), en una banda de milonitas dentro de las
cataclasitas, del que se conoce los pianos "C", "S" y "RI"
(FIG.12a), y el conjunto c (Ile) correspondiente a las
ultramilonitas de la banda central, donde se ha medido el piano 
"C", un piano "S" y la lineaciôn. La proyecciôn en la FIG.17 de 
estos pianos y del elipsoide calculado muestra que para el 
con junto (a) el elipsoide présenta un eje 02 cercano a la 
vertical, que evoluciona en los con juntos (b) y (c) hacia una
EsqulstosidaU tlndl (S(l







FIG.16.- (A) Interpretaciôn en proyecciôn esterogrâfica de les 
pianos ligados a una zona de cizalla. (i) situaciôn en las 
condiciones iniciales, (f) en las finales de deformaciôn. (B) 
Desarrollo de pianos en una zona de cizalla (segün GUHA et ait., 
1983), algo modificado.
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situaciôn casi peepandicular; el eje cri pasa asimismo de casi la 
horizontal a cerea de la vertical. Las caracteristicas del 
elipsoide de defomaciôn se muestran en el CUAORO IV. Estas 
orientaoiones del elipsoide de esfuerzos sugieren una evoluciôn 
deads un movimiento normal-direccional en los primeros estadios 
de la defomaciôn a uno extensional uniaxial, con fomaciôn de 
fallas normales, durante la gènesis de las ultramilonitas 
(FI6.17a y CUADRO IV). Esto implica cjue en el caso de (a) las 
fracturas con direcciones menores de, aproximadamente, 110°
tienen movimiento dextral y en las que tienen orientaoiones 
mayores de 110° presentan movimiento sinestral. La evoluciôn del 
elipsoide hace que durante la evoluciôn del sistema parte de 
estas ültimas puedan rejugar como dextrales.
Frente a este anàlisis, en el que se trabaja con con juntos 
limitados de pianos, RECHES (1983) y VICENTE et ait., (1987) han 
planteado el estudio de zonas de fractura mediante muestreos 
estadisticos de familias de pianos. El método se basa en que la 
defomaciôn que se ejerce sobre una roca queda canalizada a lo 
largo de f allas mediemte una disipaciôn de la energia y una 
diferencia de esfuerzos minimas y por lo tanto una defomaciôn 
tridimensional genera cuatro conjuntos de fallas en simetria
ortorrômbica. El càlculo se realiza mediemte un tratamiento
estadistico de las direcciones y buzamientos de los pianos de 
fractura ligados a cada etapa (RECHES, 1983) para deteminar 
estos cuatro con juntos de fallas y a partir de zdii la
orientaciôn del elipsoide de esfuerzos y la proporcionalidad 
entre éstos.
El estudio de conjuntos de pianos ligados a las cataclasitas 
s.l.(lia) y milonitas (Ilb) por un lado (FIG.lSa) y las 
ultramilonitas (Ile) y clorititas de la etapa III por el otro 
(FIG.18b)muestra dos orientaoiones del elipsoide similares a las 
obtenidas por el método emterior, esto es, un movimiento 
n o m a  1 -dir ecc iona 1 duremte los primeros estadios y otro
extensional durante la formaciôn de las ultramilonitas (FIG.18 y 
CUADRO IV).
a a
< H ■o c £ S'o o
>* c
c cs
a o -* D.
§ ' « • 0 5
a o
ta •o -•
§ 9 a oV <«





















I o •§ •§
00 c M o ^ 3 C -4 
. — » 0» «
u n
55
La orientaciôn del elipsoide de esfuerzo obtenido por uno y 
otro método es algo distinta debido a las caracteristicas 
propias de cada uno de ellos. Mientras que al apiicar el método 
de GUHA et ait. (1983) sobre conjuntos bien definidos de pianos 
se obtienen resultados puntuales y bien contrastables, en el 
segundo de ellos el anàlisis estadistico minimize las variables 
locales y se obtienen datos de indole màs global.
El con junto de la zona de cizalla afecta a las episienitas de 
la Etapa I y al granito de Navalcubilla y es, a su vez, anterior a 
las fallas fràgiles tardias de direcciôn NNE-SSW. Présenta 
direcciones équivalentes a las citadas por CAPOTE et ait., 
(op.ct.), por lo que parece correlacionable con parte de la "etapa 
Malagôn" de estos autores, interpretada por ellos como ligada a 
una compresiôn E-W que genera dos conjuntos de zonas de cizalla 
(70® y 120®) con movimiento de tipo desgarre.
II.3.2.4.- La deformaciôn en los màrmoles y skarn.
Las distintas deformaciones sufridas por los màrmoles no se 
reflejan claramente debido a la facilidad con que éstos 
recristalizem. Sin embargo, se ha podido detectar una foliaciôn 
principal que es posterior al s k a m  epidotitico, pues el màrmol 
engloba fragmentos de dicho skarn (etapa II) y que es, a su vez, 
posterior a otra foliaciôn milonitica menos definida y que por 
su relaciôn cronolôgica podrla corresponder con una foliaciôn 
metamôrfica regional o con la primera etapa de funcioneuniento de 
la falla (etapa I).
Esta deformaciôn ligada a la etapa II produce una intensa 
orientaciôn de los granos de carbonato, demdo lugar a una tipica 
textura milonitica con generaciôn de un bandeado tectônico mili 
a centimétrico. Los granos de minérales màs frieü^les derivados 
del metamorf i smo regional son fracturados y alterados, 
generàndose localmente (caso de la grosularia) sombras de 
presiôn y texturas que indican una componente rotaciona1 en la 
deformaciôn. Las flogopitas son fuertemente deformadas y
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reorientadas paralelamenta al piano cizalla. La prograsiva 
deformaciôn de esto# màrmoles genera fenômenos de 
presiôn-disoluciôn en los carbonatos produciendo concentracionas 
en capaa de la flogopita. El término extreme de esta evoluciôn 
es la apariciôn de rocas fuertemente orientadas y compuestas 
exclusivamente de flogopita. Asl, se observa una evoluciôn 
graduai de los màrmoles no deformados (2-5% flog.) a las 
flogopititas tectônicas (>60% flog.).
La deformaciôn de los skarns es muy variable, con texturas 
desde intactas en las zonas menos deformadas a texturas de tipo 
milonitico en los skarns anfiboliticos sincrônicos con la etapa 
II; sus aspectos tectônicos son tratados con el reste de las 
caracteristicas del skarn en el Cap.III.4. La mayor parte de los 
pianos existantes en la Serie Verde corresponden con los medidos 
en las ultramilonitas (FIG.14D), esto es, parecen ser pianos 
ligados a la màxima deformaciôn, que es de movimiento normal.
II.3.2.5.- Deformaciôn discontinua dentro de la Serie Verde.
Separando, a rasgos générales, por un lado el exoskarn de 
alta temperatura y màrmoles (Z.S.) y por otro el aposkarn y 
clorititas (Z.I., FIG.7) aparece una banda de intensa 
deformaciôn formado por rocas intensamente tectonizadas 
(cataclasitas, milonitas y ultramilonitas), brechas polimicticas 
y algunas rocas hidrotermales. Tiene frecuentes 
anostomasamientos y un espesor màximo de unos 60 m.
Este con]unto es similar al desarrollado a lo largo del 
contacto granito/Serie Verde aunque la mayor ductibilidad de las 
rocas implicadas en este caso hace posible el desarrollo de 
texturas màs düctiles. Las cataclasitas, milonitas y 
ultramilonitas presentan un contacto graduai con el skarn y 
ocupan la mayor parte de la banda central.
La cronologia entre los distintos procesos y sus relaciones 
con las rocas asociadas son dificiles de establecer. En general 
parece que las cataclasitas, milonitas y ultramilonitas son
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sincrônlcas con el skarn de tipo anfibolitico (engloban 
fragmentos de dicho skarn y otros previos) y con la deformaciôn 
ligada a la etapa II en el contacto granito Serie Verde.
Las rocas que forman esta banda son rocas de color muy 
oscuro, compactas, con marcado bandeado milimétrico muy 
irregular y definido por variaciones en el tamafto de grano. 
Predominan las milonitas entre las que se aprecian corredores 
màs oscuros de ultramilonitas y zonas con matriz desorientada 
que corresponden a cataclasitas.
Tienen una matriz formada por cuarzo, clorita, sericita y 
microclina de grano muy fino junto con epidota, csfena y albita 
màs esporàdicos. Flotando en esta matriz se reconocen 
porfiroclastos estirados y rodeados por la foliaciôn, de cuarzo, 
clinopiroxeno, feldespato potàsico y rocas variablemente 
silicificadas y sericitizadas, entre las que se encuentran 
restes de epidotitas, clinopiroxenitas y de la misma tectonita 
retrabaj ada. Los fragmentos, muy heterométricos, presentan 
formas angulosas a subredondeadas con tamemo comprendido entre 
los 0.05 y 1 mm. La matriz se encuentra alterada tardiamente, 
apareciendo una masa de sericita y clorita que en ciertas àreas 
la sustituye totalmente.
A lo largo del contacto gneis-Serie Verde se observan 
asimismo restos muy hidrotermalizados de cataclasitas, milonitas 
y ultramilonitas. Esta banda es la equivalents, en la zona 
topogràficeunente superior, a las dos zonas de màxima deformaciôn 
que se localizan en el contacto granito/Serie Verde y dentro de 
ésta. Sin embargo, présenta mucho menor desarrollo que ambas.
II.3.2.6.- La deformaciôn en los gneises.
La tectonizaciôn dentro de los ortogneises y peuragneises es 
mucho menos intensa que en la Serie Verde y granitos. Aparté de 
una deformaciôn màs o menos generalizada de tipo infra a 
protocataclasitica solo se observan algunos pianos de deformaciôn 
con trituraciôn intensa del feldespato y cuarzo y rellenos de
58
cuarzo, epidota, clorita y opacos traspuestos a la S2 regional. 
II.3.3.- Lâ. déf.ormafiOn t.ardia ligada a la. cioritizacion (atapa
u n
Las estructuras ligadas a esta Etapa no tienen desarrollo 
cartogràfico importante,aunque aparecen abundantes meso y 
microestructuras ligadas a esta etapa y superpuestas a las de 
etapa II (FIG.13), a las que localmente reactivan; se 
caracterizan por cortar y desplazar a las anteriores y por 
presentar un relleno esencialmente clorititico. Como estructuras 
independientes solo se han localizado algunas bandas de 
deformaciôn y cloritizaciôn de potencia métrica y trazado 
hectométrico con direcciôn 160-170®. Sin embargo, tienen una 
considerable importancia metalogénica ya que es fundamentalmente 
en esta etapa cuando aparece una cloritizaciôn tardla con 
mineraiizaciones asociadas sobre las rocas hidrotermales 
generadas en las Etapas I y II (vg., episienitas de El Berrocal, 
Arroyo Pedroso, La Ermita. y rocas silicificadas. Cap.III.1). 
Esta deformaciôn es la que da lugar en Almadenes a la apariciôn 
de enriquecimientos en la ley con direcciôn groseramente N-S 
(JULLIEN, com.pers.).
Dentro de Almadenes las estructuras ligadas a esta etapa solo 
son dominantes en el contacto granito-Serie Verde, y aunque 
localmente se observan estructuras de tipo milonitico en las 
clorititas, nunca llegem a tener la importancia que tiene la 
etapa II. Fuera de esta zona solo se asocian a esta etapa III 
pequenos pianos de deformaciôn con una orientaciôn local de los 
granos de cuarzo y filosilicatos. Finalmente, son atribuibles a 
esta etapa bandas de brechas y kink bands de direcciôn 
aproximada N-S.
En los màrmoles esta etapa III genera algunas microcizallas 
tardias de poca importancia rellenas de talco, micas, 
carbonatos recristalizados a grano fino y clorita incolora.
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dos conjuntos: sobre la falla de la cantera de Almadenes
(conjunto a, IIla, FIG. 12b y 17b), en la que se reconoce un 
piano "C", una débil esquistosidad "S", una lineaciôn y unos 
pianos asociados y sobre un sistema conjugado de fracturas a 
favor de las cuales las clorititas sustituyen a las 
ultramilonitas ( con junto b, Illb). El primer caso es el ünico 
punto donde se han observado estructuras C-S en las clorititas y 
por lo tanto su interpretaciôn es similar a la expuesta 
previamente en el Cap.II.3.2.3. Las estructuras del conjunto 
Illb son claramente fràgiles y la determinaciôn del elipsoide se 
ha realizado mediante el esquema clàsico de ANDERSON (1951, en 
RECHES, 1983). En ambos casos, la orientaciôn de éste es muy 
parecida y corresponde a un sistema con cri vertical, esto es, 
con fallas de tipo normal de orientaciôn similar a los del 
conj unto Ile (FIG.17, CUADRO IV).
Dentro de este esquema general, la evoluciôn de la etapa II a 
la III se produce ünicamente por una variaciôn en las 
condiciones reolôgicas desde las düctil-fràgiles de la etapa II 
a las esencialmente fràgiles de la III, en un régimen progrèsivo 
de normal-direccional a normal.
II.4.- LA DEFORMACION POSTUMA (IV).
Finalmente existe una fracturaciôn fràgil, posterior e
independiente de las anteriores, denominada Etapa IV. Desarrolla 
fracturas,parcialmente rellenas de cuarzo (FIG.19) con 
abundantes reactivac iones de las estructuras ligadas a las 
etapas I a III y desarrollo de brechas que indican una compleja 
historia tectônica, fundamentalmente de desgarre. A grandes 
rasgos estas estructuras presentan un trazado cartogràfico
sinuoso que es el resultado del relevo de distintas fracturas de
menor entidad. En el àrea de Almadenes las estructuras màs 
importantes son filones de cuarzo sin mineralizaciôn apreciable 
y de gran desarrollo longitudinal (hasta 5 km.), asi como 
mültiples fracturas sin relleno hidrotermal (FIG.3). Las 
primeras, de direcciôn NNE-SSW y buzamientos altos (70-85®) al 
Este, se corresponden con desgarres con cierta componente normal
zz
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que râpidamente se amortiguan. Estas fracturas limitan la 
mineralizaciôn de Almadenes por el SE y producen un pequefto 
basculamiento de la estructura que es responsable de una 
dispersiôn de los pianos previos a un lado y otro de la 
fractura. Parte de ellas han rejugado durante el ciclo alpino y 
limitan localmente el Cretàcico.
Esta etapa es parcialmente correlacionable con la deformaciones 
fràgiles de edad muy tardia y citadas como de la "etapa
Hiendelaencina" (CAPOTE et ait., 1986) aunque el esquema parece
ser bastante màs complejo que el propuesto por estos autores.
U.S.- OTROS ELEMENTOS ESTRUCTURALES.
11.5.1.- Los digues bàsicos
Cortan al granito y rocas metamôrf icas mostrando très 
direcciones preferentes (FIG.19); existe un conjunto temprano, 
de direcciôn lOO” y g 85°N, y otro màs tardio formado por un 
sistema conjugado y posterior de direcciôn 20® P80°E y 160®
j978®W. Ambos conjuntos de digues se emplazan a favor de las 
estructuras ligadas a las etapas I y III, respectivamente, con 
las que estân ligados cronolôgicamente.
11.5.2.- Las brechas
II.5.2.1.- Brechas hidréulicas en el interior de los granitos 
Este tipo complejo de litologia aparece con morfologias de 
tipo lentejonar o tubular (FIG.10) y dimensiones métricas dentro 
de los granitos de tipo proto y cataclasitico, a los que corta
con contactos muy netos. De visu su rasgo caracterlstico es que 
estan compuestas por granos redondeados de cuarzo de tamano 
hasta centimétrico flotando en una matriz gris clara de grano 
muy fino. Parecen ser tardias respecte a la deformaciôn ligada a 
la etapa II. Presentan relaciones poco claras con el granito 
silicificado y con las clorititas, aunque se suponen previas a 
éstas, pues los pianos tectônicos asociados a ellas cortan a las 
brechas hidréulicas.
Microscôpicamente estan compuestas por granos heterométricos
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de cuarzo (>95%) angulosos a redondeados y bastante deformados 
con poco feldespato potàsico y plagioclasa (An^ 
sericitizada. Estos granos "flotan" en una matriz formada por 
cuarzo de grano muy fino, sericita orientada y clorita muy 
accesoria.
Estas rocas son mineraldgica y texturalmente similares a las 
descritas por CHEILLETZ y GIULIANI (1982) en el contacto de 
episienita-granito del macizo de Lovios e interpretadas como 
resultado de fracturaciôn de la roca bajo la influencia de 
sobrepresiones locales de fluides.
II.5.2.2.- Brechas polimicticas
Estas brechas forman como cuerpos lentejonares, 
subconcordantes con las directrices estructurales de la banda de 
deformaciôn, de desarrollo muy irregular y que se encuentran 
dentro de la banda de milonitas y ultramilonitas en el interior 
de la Serie Verde; presentan un contacto neto con el encajante. 
Tienen dimensiones muy variables desde métricas hasta grandes 
masas de dimensiones decamétricas (50 m. ), localizadas estas 
ültimas fundamentalmente en los extremos de la mineralizaciôn, 
donde los ortogneises y el granito se encuentran en contacto 
(FIG.7). Estas brechas polimicticas representan una edad màs 
tardia que la deformaciôn principal ligada a la etapa II y estàn 
relacionadas con procesos posteriores al s k a m  anfibôlico y 
previos o sincrônicos a las clorititas de la etapa III.
Estàn caracterizadas por tener entre un 50 y 90% de matriz en 
la que flotan de una manera muy irregular fragmentos angulosos a 
subangulosos muy heterométricos (0.2 mm.- 100 mm.) de roca. La 
matriz es de grano fino a muy fino y està compuesta por cuarzo, 
clinoanfibol (anal.78-83, ANEXO II), sericita (mal. 15-20, ANEXO 
II), albita, metàlicos (esfalerita, scheelita), adularia, 
clorita (diabmita, anal.67-68, ANEXO II), calcita, dolomita, 
epidota, granate, esfena, fluorita, prehnita y vidrio en 
proporciones muy variables. Localmente los fragmentos flotan en 
un cemento de cristales de albita con cuarzo muy accesorio. Los
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fragmentos existantes en estas brechas son de composiciôn muy 
variada, habiendose reconocido porfiroclastos de
- Màrmol dolomitico en gruesos granos recristalizados
- Gneises intensamente alterados (silicificados, cloritizados)
- Cuarzo hidrotermal muy mayoritario.
- Feldespato K muy sericitizado o sustituido por carbonatos
- Granates granditicos anisôtropos




- Las propias tectonitas y brechas retrabajadas
Las situadas en las cercanlas de los gneises o a lo largo de 
los contactos de éstos con los granitos presentan una matriz de 
epidota, clorita, cuarzo y opacos, entre los que flotan 
fragmentos corroidos de feldespato potàsico muy sustituido por 
clorita, moscovita y adularia. Esta brechificaciôn conlleva una 
intensa venulaciôn tardia de tipo hidrotermal que està 
caracterizada por asociaciones similares a las de la alteraciôn 
tardia de la Serie Verde y por lo tanto se describen 
conj untamente.
Estas rocas han sido interpretadas como tobas de origen 
volcânico (VINDEL, 1980) ligadas a un supuesto complejo 
volcanosedimentario. Sin embargo, la presencia de fragmentos del 
skarn y la mineralogia de bajo grado excluye tal posibilidad.
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III.- ASPECTOS PETROGRAFICOS fî£ LàS. PRINCIPALES LITOLOGIAS 
HIDROTERMALES
Las rocas que aparecen en el àrea de Almadenes se han 
agrupado en très conjuntos: rocas igneas hercinicas, gneises y 
"Serie Verde", cada uno de ellos formado por los protolitos y 
las rocas fruto de las alteraciones tectônicas e hidrotermales 
superpuestas y ligadas, en su mayor parte, a la zona de cizalla.
La alteraciôn hidrotermal superpuesta a la deformaciôn de las 
rocas graniticas ha dado lugar a episienitas durante la etapa I, 
una silicificaciôn, sericitizaciôn,y cloritizaciôn (alteraciôn 
hidrotermal àcida) durante la etapa II y una cloritizaciôn 
(Clorititas I) durante la III. Sobre los màrmoles y rocas de 
silicates càlcicos se genera un skarn polifàsico variablemente 
deformado y unas clorititas (Clorititas II); sobre los gneises 
aparece una alteraciôn àcida similar a la de los granitos y una 
skarnificaciôn. Finalmente, y en todas estas litologias, 
aparecen cuerpos irregulares de brechas, milonitas y masas y 
venas de cuarzo, calcita y otros minérales hidrotermales.
111.1.- LA ALTERACION HIDROTERMAL SOBRE LOS GRANITOS
111.1.1.- Aspectos générales
En relaciôn directa con la intensa deformaciôn polifàsica 
existante en la banda de cizalla se desarrolla un conj unto de 
alteraciones hidrotermales sincrônicas con las sucesivas etapas 
tectônicas. Estas alteraciones se localizan dentro del granito a 
lo largo de una banda de unos 100-150 m. de potencia y adosada a 
la Serie Verde en donde la superposiciôn de las alteraciones no 
permite por lo general discriminar la zonaciôn e intensidad real 
de cada una.
Las alteraciones hidrotermales dominantes en la zona de 
Almadenes son las ligadas a la etapa tectônica II (Cap.II); a 
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regional del nücleo del macizo de Otero (descrita en la Primera 
Parte) a rocas de tipo ultramilonitico a travée de rocas 
variablemente deformadas y afectadas por una alteracidn 
hidrotermal àcida; éstas, a su vez, estân localmente sustituidas 
por clorititas I ligadas a la etapa III (FIG.6 y 10). La primera 
alteracidn hidrotermal, la episienitizacidn asociada a la etapa 
I, solo aparece relicta en zonas no afectadas por la alteracidn 
hidrotermal posterior. Los contactos suelen ser bastante 
graduales y progrès!vos, excepto en los ténainos més deformados 
(ultramilonitas y brechas hidréulicas) y en las alteraciones 
tardias, donde son absolutaraente netos. Las relaciones 
tectdnica-alteracidn hidrotermal en el granito quedan reflejadas 
en la FIG.20.
La compleja evolucidn tectdnica del àrea indica que el 
contacte actual de las rocas granlticas con la Serie Verde no 
corresponde al contacte intrusive original y la historia 
tectdnica de ambos conjuntes solo es claramente correlacionable 
a partir del memento en que ambos se ponen en contacte tectdnico 
durante la etapa II.
III.1.2.- Las episienitas.
Tante en el afloramiento de la cantera de Cerro de Almadenes 
como en masas lenticulares dentro del granito aparecen rocas 
mayor itar i amente feldespàticas, de tones rosados, similares a 
las denominadas episienitas feldespàticas. Estas rocas estàn 
caracterizadas por una intensa desilicificacidn del granitoids 
original y sincrdnica, por le general, con precipitacidn 
complementaria de feldespatos. La alteracidn suele ser 
canalizada a le largo de fracturas o màs concretamente, àreas 
tectonizadas por las que existe circulacidn hidrotermal. Si no 
existe precipitacidn de feldespatos la roca résultants es muy 
vacuolar (LEROY, 1983), pudiendo llegar a tener hasta un 25% de 
porosidad secundaria (COVENEY, 1981). Las cavidades pueden ser 
rellenadas posteriormente por minérales tardios (cloritas, 
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metalogénico a estas rocas. Estas rocas suelen conserver durarte 
los primeros estadios (desilicificacidn, feldespatizacidn) ]as 
textures igneas primarias, aunque posteriormente puecen 
desaparecer por efecto de las alteraciones tardias. La 
precipitacidn de los feldespatos o minérales tardios conlleve a 
su vez una perd Ida de porosidad y por ello un descenso en la 
capacidad de circulacidn de fluidos, por lo que las ultimes 
etapas hidrotermales se canalizan a lo largo de redes de 
fracturas ligadas a pulsos deformativos tardios.
Aunque el término episienita se ha diversificado ultimameite 
y se relaciona con abondantes tipos de alteracidn hidrotermal 
subsolidus de granitos que conllevan desilicificacidn 
(episienitas micâceas y feldespàticas, LEROY, op.et., CHEILL2TZ 
y GIULLIANI, op.ct.), se prefiere seguir la moderna 
clasificacidn de CATHELINEAU (1985) que restringe el término 
episienita a aquellas rocas producto de la alteracidn 
hidrotermal, con disolucidn parcial o total del cuarzo y 
precipitacidn de feldespatos alcalinos por la accidn de 
disoluciones subsaturadas en silice en desequilibrio con el 
granito. Las alteraciones filiticas tardias muy tipicas en los 
ultimes estadios de las episienitizaciones (episienitas 
micâceas) las denominamos clorititas (Clorititas III) para 
evitar confusidn.
Asi, las episienitas estàn formadas mayoritariamente por 
feldespatos alcalinos, microclina (microciinitas) - adularia y/o 
albita (albititas). Aunque las episienitas citadas en otros 
sitios del mundo son mayoritariamente de tipo albititico 
(PASCAL, 1979) se han descrito tambien tipos intermedios (LEIOY, 
1978b, CHEILLETZ y GIULLIANI, 1982) o microciinitas (CHEILLEIZ y 
GIULLIANI, op.ct., LEROY, 1983) o incluse rocas con disolucidn 
del cuarzo sin recrecimiento de feldespatos (CATHELINEAU, 1915).
Las episienitas han side descritas en abundantes lugares del 
mundo, vg., China (GIULIANI, 1985), Francia (PASCAL, 1)79,
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CATHELINEAU, 1985, LEROY, 1978, 1984), y en Espafta, en Galicia
(CHEILLETZ y GIULLIANI, 1982, GOUANVIC, 1983), Avila (SAAVEDRA y 
ARENILLAS, 1979a y b, 1982) y Salamanca (ARNAIZ et ait., 1985). 
Recientemente se han observado mineraiizaciones de Sn-W-Cu-Zn-Pb 
ligadas a ellas en el Sistema Central (TORNOS y CASQUET, 1984, 
LOCUTURA y TORNOS, 1985); aunque la mayor parte de las 
episienitas citadas por estos autores presentan 
mineralizaciones, a veces de interés econômico, de U y en menor 
grado de Sn y W, las del Sistema Central EspaAol son las 
primeras citas de paragénesis con Cu, Pb y Zn.
Las episienitas aparecen en Almadenes como lentejones 
relictos de roca poco o nada deformada dentro de la zona de 
cizalla, aunque en otras àreas cercanas (FIG.3) se observa la 
episienitizacidn como un proceso local ligado a fracturas de 
tensidn asociadas a las estructuras mayores, con direcciôn 
110-120° y gran recorrido (El Berrocal, La Ermita, Arroyo 
Pedroso ...). Las microtexturas ligadas esta etapa I, han 
quedado casi totalmente obliteradas por el crecimiento 
metasomàtico, por lo que sôlo son observables en las zonas menos 
alteradas. La fuerte alteracidn àcida asociada a la etapa II, 
que destruye en sus primeros estadios a los feldespatos, hace 
que en Almadenes las episienitas aparezcan solo como relictos. 
La morfologia original de los cuerpos episieniticos es dificil 
de establecer, pero por correlacidn con macizos bien estudiados 
(CHEILLETZ y GIULIANI, 1982, LEROY, 1978a) y por lo observado en 
otros lugares del Guadarrama parecen corresponder a masas 
lenticulares que se acunan lateralmente y en profundidad.
En ningun punto se ha observado el contacte original del 
granito regional inalterado con la episienita, aunque a veces 
quedan restes de éste parcialmente episienitizado (granitos en 
vias de episienitizacidn) dentro de la episienita propiamente 
dicha. Por otro lado, el paso de las episienitas a zonas màs 
tectonizadas producto de la etapa II es variable observàndose, 
por lo general, una fracturacidn irregular y désarroilo de
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pequenos granos de feldespato en mortero junto con sericita y 
cuarzo de grano fino entre los que aparecen granos mas gruesos 
de feldespato deformados. La evolucidn textural desde estos 
términos (infra y protocataclasitas) hacia rocas cataclasiticas 
es similar a la que se observa en los granitos no 
episienitizados. Esta superposicidn de procesos tectdnicos 
oblitéra las alteraciones latérales y tempranas de la 
episienitizacidn sobre el granito.
Las episienitas estan compuestas bàsicamente por albita 
(Ab^ An^g anal.4-5, ANEXO II), feldespato
potàsico (microclina, Ab^^, anal.3-5, ANEXO II) en
cantidades variables y en forma de gruesos cristaies (hasta 5 
cm.) subdiomorfos y variablemente deformados, con abundantes 
inclusiones. Entre ellas destacan las de dxido de hierro a favor 
de pianos de exfoliacidn, que dan el color caracteristico a la 
roca. Menos f recuentemente aparecen minérales relictos de la 
adamellita regional, como el cuarzo y la clorita (derivada de 
biotita) o minérales de neoformacidn, como cuarzo hidrotermal, 
moscovita y clorita intersticial. Como accesorios en estas rocas 
hay fluorita intersticial y pirita en cristales milimétricos.
En base al feldespato dominante se han distinguido dos 
términos extremos: las albititas, compuestas principalmente por 
plagioclasa sddica, y las microciinitas, volumétricamente 
accesorias y formadas por feldespato potâsico. Existen entre 
ambos extremos pocos términos intermedios, pues generalmente las 
rocas evolucionan râpidamente hacia términos albititicos.
La alteracidn del granito se lleva a cabo mediante 
reemplazcuoiento de los feldespatos a la vez que el cuarzo se 
disuelve y la biotita se cloritiza y posteriormente desaparece. 
La sustituciôn de la plagioclasa se realiza mediante el 
desarrollo inicial de un borde albitico que se expande hacia el 
interior del cristal o bien como manchas irregulares que crecen 
hasta la compléta sustituciôn del mismo (FIG.21). La
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albitizaciôn del feldespato potâsico esté ligada al desarrollo 
de abundantes pertitas en damero superpuestas a las originales 
en "string" que crecen hasta sustituir a la totalidad del 
cristal.
Posterior al evento principal de disolucidn y alcalinizacidn 
sa observa una silicificacidn tardia en forma de masas 
intersticiales de cuarzo netamente hidrotermal con clorita 
vermicular. Sincrdnica a este proceso aparece una 
microclinizacidn que sustituye a la albitita inicialmente a 
favor de fisuras, llegando en los estadios finales a formar 
grandes masas de microclina, a veces pertitica, en las que 
aparecen como relictos granos de albita corroida.
Esta evolucidn mineraldgica de las episienitas es similar a 
la descrita por CATHELINEAU (1985) para las episienitas de tipo
II, con albita dominante.
III.1.2.1.- Discusidn sobre los mecanismos de formacidn de 
episienitas.
Existen diverses modelos, desde magmâticos a hidrotermales 
para explicar la procedencia de los fluidos subsaturados en 
silice que provocan la formacidn de episienitas, taies como:
- Metasomatismo alcaline producido por fluidos tardimagmâticos 
en equilibrio los términos màs diferenciados de magmas 
alcalinos profundos, producto de la fusidn parcial del mante 
(SAAVEDRA y ARENILLAS, op.ct.), y que ascienden por fracturas 
régionales profundas.
Fluidos tardimagmâticos (GIULIANI y CHEILLETZ, 1983, 
FONTEILLES y PASCAL, 1985a y b) enriquecidas en âlcalis y en 
equilibrio con rocas granlticas, que autometasomatizan la roca 
en las etapas tempranas de la circulacidn hidrotermal y en 
relacidn directa con filones y greisenes con W-Sn. Un origen 
similar proponen APARICIO et ait. (1983).
- Aguas metedricas calentadas y puestas en circulacidn por caler 
residual de cuerpos graniticos ya consolidados (LEROY, 1978,
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CATHELINEAU, 1985, 1986, LOCUTURA y TORNOS, 1987),
produciéndosa un fenômeno convectivo con descenso de fluidos 
frios de mayor densidad y ascenso de estos fluidos calentados 
a favor de pianos de debilidad. POTY et ait. (1986) asocian 
este conjunto de fenômenos magmâticos e hidrotermales tardios 
directamente asociados a las episienitas a un ascenso del 
manto al final del ciclo hercinico, que produciria un anomale 
flujo térmico y la intrusion de microgranitos y lamprôfidos.
Independientemente del origen ultimo de los fluidos 
ascendentes (magmâticos o metedricos), la homogeneidad de datos 
existentes sobre temperatures (350-400°C) y presiôn (<1 kb) de 
formacidn de episienitas a nivel general (LEROY, 1978,1984, 
CATHELINEAU, 1983a, 1985, GIULIANI, 1985) indican unas
condiciones muy constantes para su formacidn.
En el caso de Almadenes, los ranges de presidn y temperature 
(Cap.VII.3) indican que la alcalinizacidn y disolucidn de la 
silice son fenômenos inequivocamente hidrotermales subsolidus 
ligados a fracturas. Se trata, pues, de un fendmeno distinto e 
independiente de la feldespatizacidn y albitizaciôn 
tardimagmâtica de granitos muy diferenciados (POLLARD, 1983).
Los datos isotdpicos son bastante claros. CATHELINEAU (1986) 
cita para el proceso de episienitizacidn edades posteriores en 
30 y 40 m.a. a las de la consolidacidn del granito; asimismo, 
los datos isotdpicos existentes (NEGGE et ait., 1986, POTY et
ait., 1986) indican que los fluidos son compatibles con un
sistema abierto y équivalentes a los de sistemas geotérmicos 
actuales, con un origen metedrico y metamdrfico, nunca 
magmâtico. Sus edades en el marco del Hercinico Europeo abarcan 
desde el Pérmico Inferior al Jurâsico.
La disolucidn y transporte de grandes cantidades de silice, 
parece un procesos hidrotermal en principio incompatible con el 








FIG.22.- Solubilldad del cuarzo en agua. (A).En agua pura a las 
preslones Indicadas. La zona sombreada corresponde a la de 
solubilldad rétrograda. (8) En agua con 0%. 5% y 18% NaCl a 500 
bars. Esta ultima Inhibe la disolucidn rétrograda de la silice. 
Tornado de FOURNIEB (1985).
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relacionados con granitos. Este fenômeno queda claramente 
explicado a partir de la interpretaciôn de las curvas de la 
solubilidad de la silice en agua (KENNEDY, 1950, en HOLLAND y 
MALININ, 1979, WALTHER y HELGESON, 1977, FOURNIER, 1985), que 
son fuertemente dependientes de la presiôn y temperatura 
(FIG.22). Estas curvas muestran en el rango de formaciôn de las 
episienitas un fuerte incremento de la solubilidad del SiOa, que 
abarca desde los 520°C a 900 bars a los 340°C a lo largo de la 
curva liquido-vapor (FOURNIER, op.ct.) y que permite que fluidos 
saturados en silice y en equilibrio con el granito al llegar a 
estas condiciones queden subsaturados en cuarzo, disolviendo el 
existante en la roca; si la relaciôn fluido/roca es alta, se 
pueden llegar a disolver grandes cantidades. A conclusiones 
similares han llegado LEROY (1978) y CATHELINEAU (1986). La 
precipitacidn de feldespatos alcalinos parece estar ligada a la 
expansiôn de los campos del feldespato potâsico y albita a costa 
de las micas por el Incremento del pH motivado por la disolucidn 
retrôgrada del cuarzo; la presencia de albita o microclina queda 
definida por la relaciôn aK*/aNa* del fluido, definida a su vez 
por la temperatura y pH del fluido en supuesto equilibrio con el 
granito (HENLEY et ait., 1984, BOWERS et ait., 1984).
La presencia de fluidos poco salinos (NaCl eq. 0-12%, 
CATHELINEAU, 1984, LEROY, 1978, 1984) es caracteristica de este 
tipo de alteracidn metasomàtica, ya que a temper atur as 
superiores a los 300°C la salinidad de la disolucidn disminuye 
sensiblemente la solubilidad de la silice y para salinidades 
superiores al 18% no existe solubilidad retrdgrada (FOURNIER, 
1985). Esto implica que con fluidos progresivanente menos 
salinos la posibilidad de formacidn de episienitas es mayor.
III.1.3.- Là alteracidn àcida ligada a là etapa II
Este proceso afecta de manera importante a los granitos 
inalterados, granitos en vias de episienitizacidn y episienitas; 
a estas litologias se superpone una tectonizacidn progrèsiva a 
la que va ligada una alteracidn hidrotermal àcida de tipo
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sericitizaciôn - cloritizaciôn - silicificacidn (tipo filitico 
de ROSE Y BURT, 1979). La intensidad de esta alteracidn suela 
ser proporcional a la de la deformacidn tectdnica; las 
caracteristicas de la roca previa son dlscriminables hasta los 
términos protocataclasiticos (se conservan parcialmente los 
feldespatos), pero a partir de éstos la roca original es 
irreconocible.
De visu se observa un trânsito graduai con pérdida inicial de 
la biotita,y posterior de los feldespatos, a la que se superpone 
el desarrollo de cuarzo, clorita y sericita, que llegan 
finalmente (en las cataclasitas) a formar la mayor parte de los 
componentes de la roca.
La evolucidn se manifiesta petrogràficamente en una sucesidn 
graduai y sincrdnica con la deformacidn, de los distintos 
minérales y cuyos rasgos générales han s ido expuestos en el 
cap.II. Los feldespatos son sustituldos por cuarzo, clorita y 
sericita; la biotita pasa inicialmente a moscovita (anal.33-37, 
sericitas tempranas, 7-12, tardias, ANEXO II) y clorita 
pseudomorfica (ripidolita, anal.56-57, ANEXO II), que a su vez 
son sustituidas por una clorita màs tardia. A lo largo del 
proceso el cuarzo va i ncrementando su volumen relativo por 
desestabilizacidn de los feldespatos y aporte de silice. Los 
minérales accesorios apatito y circdn, se conservan a lo largo 
del proceso hidrotermal. El primero sufre diverses fendmenos de 
fracturacidn, disolucidn y recristalizacidn, mientras que el 
segundo no muestra variaciones apreciables.
III.1.4.- El granito silicificado
Esta roca es caracteristica de las zonas màs intensamente 
hidrotermalizadas, donde aparece como resaltes morfoldgicos 
verdosos masivos muy compactes, con poca o nul a orientacidn 
interna y diaclasado apretado. Se encuentra habitualmente 
sustituyendo a los granitos cataclasiticos y a las 
ultramilonitas del contacte con la Serie Verde. El contacto con
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las Ultimas es absolutamente neto y oblicuo a la fabrics planar 
tectdnica, mientras que el contacto con las otras rocas es 
ràpido, pero menos brusco. En la mayor parte de las àreas esta 
roca ha sustituido totalmente a la ultramilonita y junto con las 
clorititas I que la sustituyen a su vez jalonan el contacto 
granito - Serie Verde (FIG.6 y 10).
La formacidn de esta roca es claramente posterior a la etapa 
II (sustituye a las ultramilonitas ligadas a esta etapa) y 
anterior a la etapa III, ya que es reemplazada por las 
clorititas I. El cuarzo queda en forma de gruesos cristales 
alotriomorfos (hasta de 1 cm.) y heterométricos, con abundantes 
sartas de inclusiones fluidas secundarias. La matriz està 
compuesta por pequenos granos de cuarzo inmersos en una pasta de 
clorita (ripidolita, anal.82-85, ANEXO II) , sericita 
(anal.42-43, ANEXO II) muy interpenetrados y deformados, con 
cantidades locales y accesorias de clinozoisita, esfena, 
scheelita, casiterita, opacos (calcopirita, pirita, ilmenita 
alterada a leucoxeno), esfalerita, metamicticos muy abundantes, 
fluorita, albita y gruesos granos de apatito alotriomorfo. Es 
frecuente la presencia de granate almandinico ( Alm^^ ^  Sp^^ 
Gr^ ^  Py^, anal.79-80, ANEXO II) intercrecido con el cuarzo y 
sustituido por clorita.
A estas rocas BARBIER (1986) las denomina endoskarns, lo que 
es errdneo, ya que no existe metasomatismo càlcico apreciable y 
los granates son de tipo almandinico.
III.1.5.- Alteracidn hidrotermal ligada a la deformacidn III.
III.1.5.1.- Clorititas sobre los granitos (Clorititas I)
En relacidn directa con la etapa III y a lo largo de la zona 
de contacto granito-Serie Verde, donde la deformacidn es màs 
intensa, se genera una alteracidn hidrotermal consistante en una 
cloritizacidn que sustituye tanto al granito como a la Serie 
Verde (exoskarn) con una potencia variaÜDle entre 1 y 15 m. y que 




La cloritita I es una roca de color verde oscuro, grano muy 
fino y con grado de orientacidn variable. Présenta desde 
texturas de tipo milonitico, ligadas a la etapa de deformacidn 
III, hasta texturas postcinemâticas de tipo fibrosorradiado. 
Sustituye a la ultramilonita de una forma neta a favor de 
pianos ligados a esta etapa III. Esta cloritita tambien
sustituye al granito hidrotermalizado mediante un contacto 
graduai con incremento de la proporcidn relative de clorita 
frente a la de sericita y cuarzo. La diferenciacidn entre 
clorititas I generadas sobre rocas granlticas o las clorititas 
II désarroiladas sobre el skarn no siempre es fâcil, pero el 
rasgo discriminatorio fundamental entre ambas parece ser la 
presencia de sericita y de mayores proporciones de cuarzo en las 
désarroiladas sobre las rocas granlticas. En las segundas la 
sericita està casi totalmente ausente, el cuarzo es accesorio y 
siempre tardlo y la epidota y anflbol son relativamente
abundantes.
Petrogràficamente estas clorititas I son rocas formadas por 
màs de un 50% de clorita (ripidolita férrica, anal.69-70, ANEXO 
II) con proporciones variables de cuarzo y sericita (anal.21-23, 
ANEXO II), y con cantidades accesorias de anflbol, fluorita, 
metàlicos, grafito, apatito y metamicticos. Parte de estos 
minérales indicem una cierta interacciôn entre las rocas
calcosilicatadas y el granito, al igual que sucede en el caso de 
las ultramilonitas. Localmente se observan granos blindados en 
clorita de albita o granate, fuertemente desestabilizados, que 
son posibles relictos del granito hidrotermalizado y/o las 
ultramilonitas. La complejidad de la deformacidn hace que se 
observen distintas generaciones de cloritas cémentantes entre 
si. Asi, la clorita mayoritaria (ripidolita) con anisotropia 
verdosa, es cortada por venas de clorita verde y anisotropia 
violàcea y otra màs tardia amarillenta (clinocloro).
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La mineralizaciôn metàlica aparece restringida al contacto 
con la Serie Verde. Consiste en escasos granos de tamaAo 
milimétrico diseminados en la clorita y cuarzo, de ilmenita 
(retrogradada a leucoxeno), scheelita, casiterita, esfalerita 
(anal.26-29, ANEXO II), estannina (anal.1-3, ANEXO II), 
calcopirita (anal.11-15, ANEXO II) y pirita. Como rasgo màs
caracteristico, la estannina aparece como intercrecimientos con 
la calcopirita o formando peliculas entre ésta y la esfalerita.
III.1.5.2.- Las clorititas sobre episienitas (Clorititas III).
En diversos lugares (FIG.3) se ha observado dentro de las
zonas episieniticas bandas de rocas cloriticas que forman 
lente]ones paralelos a la direcciôn de estas episienitas (110°), 
y que presentan un contacto absolutamente neto con éstas. Son 
rocas formadas por agregados poco o nada orientados de cristales 
milimétricos subidiomorfos de clorita (ripidolita, anal. 
86-88,106-111, ANEXO II) y sericita (anal.28, 38-41, ANEXO II)
en proporciones variables, junto con cuarzo alotriomorfo y 
fluorita accesorios. Criterios cartogràficos, asi como 
geoquimicos (cap. V.1.) indican que estas clorititas III son 
producto de la alteracidn hidrotermal directa y tardia de las 
episienitas y son équivalentes, por lo tanto, a las llamadas 
episienitas micâceas por CHEILLETZ y GIULIANI (1982). Se 
diferencian de las clorititas I descritas anteriormente por su 
poca o nula presencia de cuarzo y otros minérales accesorios. La
f alta de relaciones espaciales con otros tipos litolôgicos que
no sean las episienitas hace dificil establecer su cronologia 
relativa en el proceso. Sin embargo la poca deformacidn que 
muestran, menor que la de las episienitas encajantes, y los 
datos geotermobarométricos (cap. VII.1.) indican una cierta 
coetaniedad con el resto de la alteracidn cloritica.
III.1.6.- El periskarn desarrollado sobre granitoides.
El skarn desarrollado sobre las rocas granlticas 
variablemente tectonizadas présenta muy poca entidad debido 
bàsicamente a que el actual contacto granito-Serie Verde es
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tardio, y como se verâ posteriormente, es sincrônico ûnicamente 
con la etapa de aposkarn. Esto supone la inexistencia de un 
intercambio metasomàtico temprano entre ambos conjuntos, 
existiendo ünicamente una pequena percolaciôn tardia de tipo 
infiltracional.
Ya que el término endoskarn engloba al skarn desarrollado 
sobre la roca ignea generadora de los propios fluidos 
raetasomàticos (KERRICK, 1977), no parece correcte su empleo en 
nuestro caso dada la desconexidn temporal y genética entre 
ambos. Por ello es preferible el término de periskarn para 
referirse a alteraciones de tipo skarn sobre cualquier roca 
silicicoaluminica.
El periskarn aparece en forma de venillas, màs abundantes en 
las cercanias del contacto con la Serie Verde, y de pequenas 
masas, a veces orientadas y deformadas, que estàn compuestas 
principalmente por pequenos cristales de epidota, clorita, 
actinolita, biotita verde, cuarzo y/o fluorita. A veces està 
mineralizado con una diseminaciôn de scheelita, esfalerita y 
calcopirita en granos milimétricos. Posiblemente sea sincrônico 
con el desarrollo del skarn anfibolitico y clorititas II en el 
exoskarn.
Un cierto metasomatismo càlcico se aprecia asimismo en las 
ultramilonitas y clorititas I, donde aparecen minérales 
caracteristicos de skarn.
III.1.7.- Procesos hidrotermales liaados & las. deformaclones 
tardîag
En parte sincrdnica con la etapa III y con la etapa IV se 
observa una intensa venulaciôn de potencia variable (1 mm. a 5 
cm. ) y trazado irregular que corta a todas las litologias 
previas. Esta venulaciôn es mucho màs intensa hacia el contacto 
con la Serie Verde. Se han reconocido dos tipos fundamentales de 
venas hidrotermales:
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* Una asociacidn txpica de alcalinizacidn tardia con albita y 
feldespato potâsico y a veces cuarzo,sericita, fluorita y 
clorita, que aparece en venas, a veces deformadas y
anostomosadas (por la etapa III?) dentro del granito
silicificado y ultramilonitas. Localmente estàn ligadas a una 
feldespatizacidn tardia del encajante.
* La ultima actividad hidrotermal del àrea, ligada a la
fracturacidn fràgil que corta a todo el conjunto y ligada 
posiblemente al desarrollo de los diques de cuarzo de 
direccidn NNE-SSW, es la aparicidn de venas irregulares, de 
hasta 10 cm. de potencia, con cuarzo, barita, fluorita y/o 
calcita con minérales metàlicos (esfalerita, calcopirita) 
removilizados que localmente brechifican al encajante.
Las distintas generaciones de venas se superponen entre si y 
con el periskarn en venas dando por un lado secuencias zonadas 
dentro de una misma banda y por otro una superposicidn de 
paragénesis en una misma vena (e.g.- venas con
Ab-Fluo-Cl-Ep-Q...)
III.2.- LA ALTERACION HIDROTERMAL EN LOS DIQUES BASICOS
La deformacidn fràgil produce texturas de tipo hasta 
cataclasitico y superposicidn de distintos procesos de 
alteracidn hidrotermal. En general el comportamiento menos 
düctil de los granitos permite que los diques encajados en estos 
permanezcan menos alterados que los encajados en la Serie Verde. 
Los primeros presentan un mayor contenido en cuarzo tardio, 
mientras que en los segundos el periskarn està màs desarrollado.
La asociacidn primaria en los diques se encuentra sustituida 
por un conjunto de alteraciones hidrotermales tales como:
- Albitizacidn: En la cantera de Cerro de Almadenes y junto al 
contacto entre los granitos y la Serie Verde aflora una roca 
Clara, fuertemente porfidica que al microscopic està compuesta 
casi exclusivamente por albita en cristales idiomorfos muy 
heterométricos con clorita intersticial. La situacidn de esta
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roca, asi como su textura y mineralogia permiten interpretarla 
como un posible digue diabésico temprano afectado por una 
albitizacidn equivalents a la episienitizacidn de los 
granitoides prdximos. Esta roca ha sido confundida e 
interpretada como una vulcanita en trabajos anterlores.
- Silicificacidn y cloritizacidn: Mientras que la alteracidn 
anterior es muy local, ésta aparece desarrollada en mayor o 
menor grado en todos los diques. La plagioclasa esta 
sustituida por cuarzo y/o sericita (anal.13, ANEXO II) y los 
méficos primaries lo estan en su totalidad por clorita 
(ripidolita, anal.58-61,64-66, ANEXO II), conservàndose la 
textura diabàsica. Asociado a la clorita aparece cuarzo 
hidrotermal y calcopirita en granos muy pequeAos. La 
alteracidn progrèsiva culmina con la sustitucidn total de la 
roca por masas monominerales de cloritas similares y 
sincrdnicas a las clorititas.
- Periskarn: Localmente se observa el desarrollo local de venas 
y sustituciones del digue por actinolita, epidota esfena, 
fluorita y cuarzo hidrotermal. Sincrdnico con la formacidn de 
este periskarn y de la cloritita aparecen abundantes minérales 
opacos similares a los de las clorititas I y III cercanas y 
que localmente han dado lugar a concentraciones explotables 
(Indicio de la Ruina). La paragénesis métalica es muy similar 
a la del exoskarn càlcico, con calcopirita rica en inclusiones 
de galena, pirita y bismutina. La esfalerita aparece 
diseminada en la calcopirita como gotas y venillas o en granos 
independientes sincrdnicos o posteriores a ésta. La cubemita, 
muy accesoria, aparece diseminada en agregados 
policristalinos.
- Anortizacidn; Este tipo de alteracidn aparece en diques 
bàsicos encajados en ortogneises tambien sustituldos por 
anortita; la descripcidn de dicha alteracidn se realiza 
conjuntamente en el cap. III-5.
Existe una cierta relacidn entre las dos generaciones de
digues y los tipos de alteracidn asociados. Asi, la
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silicificacidn y cloritizacidn y la skarnificacidn afectan a 
todos los diques, pero la albitizacidn solo se ha observado en 
los màs tempranos, de direccidn E-W. La anortizacidn es muy 
local y no se ha podido determiner a qué conjunto afecta.
Los minérales accesorios de la roca original se conservan 
casi inalterados a lo largo del proceso hidrotermal. La ilmenita 
(parcialmente alterada a leucoxeno) aparece dispersa por toda la 
roca aunque localmente se concentra en las zonas de cizalla. El 
apatito se conserva como gruesos granos alotriomorfos algo 
fracturados.
III.3.- ALTERACIDN HIDROTERMAL DE LOS MARMOLES Y ROCAS 
DE SILICATOS CALCICOS.
Independientemente del proceso de skarnificacidn que afecta a 
los màrmoles y rocas de silicates càlcicos, la deformacidn 
progrèsiva produce una retrogradacidn hidrotermal a paragénesis 
de grado bajo.
En los màrmoles, la flogopita regional, muy anisdtropa y 
pleocroica, es sustituida por otra con anisotropia blanquecina 
sincrdnicamente con la etapa II. Finalmente existe una 
retrogradacidn tardia, ligada a la etapa III, a clinocloro y 
talco. Asimismo, la deformacidn progresiva provoca la 
desaparicidn del feldespato potâsico y plagioclasa, la ràpida 
desestabilizacidn de la forsterita a serpentina y de diopsido a 
tremolita (anal.89, ANEXO II). La grossularia aparece en granos 
redondeados subidiomorfos sustituidos por una asociacidn de 
calcita, flogopita y clinocloro. La espinela es tambien alterada 
a clorita y calcita (CUADRO VI).
En las rocas de silicates càlcicos el anfibol sustituye 
retrdgradamente al clinopiroxeno, la flogopita està alterada a 
clorita y el feldespato a sericita.
METAMORFISMO
REGIONAL








D i  > Tr
F o  > Ser
S p  > Cl+Cc
Gross > Cc+Cl+Flog
Flogopit i tas 
(por disoluciôn 
carbonaro)
Flog — > Cl+Tc
CUADRO VI.- Esquema de la deformacidn y alteracidn hidrotermai 
(no skarn) sobre los màrmoles. No se han observado procesos 
ligados a la etapa I.
79
III.4.- EL SKARN DE CERRO DE ALMADENES
111.4.1.- Aspectoa qgnaralgg
El skarn de Cerro de Almadenes ocupa alrededor del 90% de la 
Serie Verde. En él se reconoce un skarn de alta temperatura 
(granate - piroxeno) que es anterior a la zona de cizalla. Esta 
contrôla la evolucidn del skarn tardio o aposkarn, que comienza 
con otro skarn de granate - piroxeno (+ idocrasa), seguido por 
uno epidotitico y otro anfibolitico. Finalmente se observa una 
cloritizacidn tardia ligada a la etapa III (Clorititas II), tal 
como sucede en los granitos. Cada una de estas zonas està 
definida por el minerai caracteristico, que suele ser el 
mayoritario.
Mientras que este skarn présenta gran desarrollo, localmente 
existe otro tipo de skarn que no encaj a en el mismo esquema 
evolutive. De este skarn, denominado "oxidado” , solo se han 
encontrado faciès tardias (skarn epidotitico y anfibolitico).
Al contrario que en la mayoria de los skarns (EINAÜDI et 
ait., 1981), donde la la zonacidn metasomàtica es clara y va
siguiendo una evolucidn espacial précisa, el skarn de Almadenes 
présenta una geometria muy irregular motivada por el juego 
sincrdnico de la zona de cizalla, la cual contrôla la porosidad 
secundaria y el desarrollo de las distintas facies 
metasomàticas. Es responsable, por lo tanto, de la irregularidad 
en la distribucidn y mineralogia de los diversos tipos de 
skarns.
111.4.2.- El skarn principal
III.4.2.1.- El skarn de alta temperatura
En Cerro de Almadenes el skarn de alta temperatura es poco 
frecuente ya que solo se présenta como masas relictas ligadas a 
zonas donde la deformacidn tardia ha sido poco intensa y el 
exoskarn hidratado (aposkarn) no lo ha sustituido completeunente. 
Se han reconocido distintas paragénesis de alta temperatura sin 
conexidn entre si; las relaciones entre ellas solo se pueden
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establecer por comparaciôn con skarns similares en regiones 
prdximas no afectados por la deformacidn (Revenga).
Este skarn se observa en superficie en pequenos 
afloramientos, asi como en ciertos tramos de los sondeos,
correspondlentes al techo estructural (Zona Superior) de la 
Serie Verde (FIG.6 y 7), por encima de la banda de intensa
deformacidn de la etapa II. En la Zona Inferior aparece
esporàdicamente como pequenos lentejones relictos.
Este skarn de alta temperatura forma masas irregulares 
sustituyendo a los màrmoles a favor de la estratificacidn o
fracturas. Su aspecto es compacte y los tonos claros. Este 
ultimo rasgo es caracteristico y discriminatorio frente al 
aposkarn, que présenta colores oscuros tipicos. El contacto 
skarn-màrmol no ha sido observado, ya que probablemente ha 
servido de piano de despegue o sustitucidn durante la 
deformacidn ulterior.
La asociacidn minerai que présenta es muy pobre, con granate 
y/o piroxeno dominantes. No se han localizado la zona del 
diopsido ni la de la wollastonita, tal como corresponde a skarns 
desarrollados sobre rocas dolomiticas (ATKINSON e EINAUDI, 1978, 
FIG.23), en donde son tipicas las zonaciones:
* Do/Wo/Hd o Ad
* Do/Di/Hd/Ad
* Do/Fo+Cc/Di/Hd/Ad
esta ultima visible en Costabona (GUY, 1979). La inexistencia de 
estas zonas en Almadenes puede ser debida al metasomatismo 
exclusivo de màrmoles calciticos, que serian màs abundantes que 
lo supuesto, o a que la primera zona ha desaparecido por 
evolucidn temporal del skarn. El predominio de màrmoles 
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FIG.23.- Evoluclôn de zonas de un skarn en el sistema Ca - Mg - 
Fe - SI - HzO - COz - Oz a baja temperatura (por debajo de la 
establlidad de la wollastonita) en presencia de silice en 
exceso. La skarnifIcacidn de un mirmol dolomitlco neceslta una 
primera zona o zonas con forsterita y/o diopsido (Tomado de 
ATKINSON y EINAUDI. 1978).
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Se han distinguido dos tipos de skarn de alta temperatura, 
uno de tipo granatitico y otro de tipo piroxenitico, aungue 
dentro de cada uno de ellos existen facies con diferencias 
importantes, taies como la presencia o no de mineralizacion y el 
contenido en Fe.
A estos dos tipos se anade un ultimo tipo, skarn intermedio, 
con paragénesis anhidras, pero que es sincrônico o posterior a 
la etapa II y que esté ya relacionado temporaImente con las 
etapas tempranas del aposkarn (skarn epidotitico). Aunque es un 
skarn de tipo granatopiroxenitico su imbricaciôn con los 
fenômenos tardios lo desliga totalmente de los procesos 
anteriores y por ello es tratado junto al aposkarn.
La apariciôn del skarn de alta temperatura en zonas alejadas 
de las bandas de intensa deformaciôn permite que se conserven 
bastante bien las texturas metasomàticas. Solo localmente se 
observan texturas tectônicas de tipo infra y protocataclasitico. 
El granate présenta un carâcter esencialmente fràgil, con 
fracturacidn ràpida y relleno y sustituciôn por minérales 
tardios (Cap.III.7.1). El clinopiroxeno, por el contrario, 
muestra una deformaciôn düctil (extinciôn ondulante, maclado 
tectdnico) inicial y otra fràgil (brechificacidn) màs tardia. 
Localmente se observan fragmentes de clinopiroxeno rodeados por 
el mismo minerai recristalizado, con tamano de grano muy fino 
(textura en mortero).
Skarn granatitico
Este tipo de skarn es muy accesorio y solo ha sido observado 
favorablemente en un punto, como un lentejôn de potencia 4 a 5 
mt. de espesor y limitado por fracturas tardias (sondeo OT-123, 
14 mt.); en otros lugares solo se reconoce la presencia de 
pequenas masas sustituidas por el skarn piroxenitico o el 
aposkarn. Présenta un color amarillo melado caracteristico y 
està compuesto mayoritariamente por un 90-95% de granate en 
cristales subidio a idomorfos trape zoédricos de 0.2-1 cm.de
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tamano con cantidades muy accesorias de clinopiroxeno, y solo 
accesorlamente esfalerita, calcopirita y magnetita incluidos en 
el granate.
En zonas el skarn es predominantemente andraditico (
Gr^ ^  6' anal.8, 27-43, 49, ANEXO II), formado por
cristales de color amarillo, generalmente isôtropos y que solo 
los bordes, de color màs pàlido, presentan ligera anisotropia. 
En otras àreas, el skarn granatitico es de tonos màs claros, el 
granate présenta composiciones intermedias ( Ad^^ Gr^
Sp^g, Anal.5-7, 9-17, 44-47, ANEXO II) y con un bello zonado
ôptico concéntrico que se trata posteriormente en el Cap.IV.1.4. 
Algunos de éstos granates presentan la caracteristica importante 
de poseer altas cantidades de Sn en la red (hasta 1530 ppm, 
anal.42, ANEXO I), tal como han sido citados en mültiples 
lugares (e.g. MULHOLLAND, 1984).
El clinopiroxeno aparece en cristales idiomorfos verdosos 
(5-10%) de pequeno tamano (1-5 mm.), que son generalmente
intersticiales al granate, aunque en equilibrio con éste. Este 
piroxeno présenta un rango composicional muy restringido 
(Hdg^^ ^' 40-48, ANEXO II).
Skarn piroxenitico
Este tipo de skarn se observa en superficie (FIG.6 y 10), 
como un lentejôn con una potencia de 1-2 mt. y que ha dado lugar 
a labores de las que todavia quedan restos. También ha sido 
localizado en algunos sondeos (v.g. OT-78, 96 mt.) como
lentejones subparalelos al plemo de deformaciôn principal y 
rodeados por aposkarns de tipo anfibolitico o epidotitico.
Présenta un color amarillo verdoso tipico y està formado por 
una masa grzmoblàstica de clinopiroxeno mayoritario (85-95%) y 
esfalerita (hasta un 10%) que sustituyen al skarn granatitico. 
El granate està reemplazado por clinopiroxeno subidomorfo en 
cristales de 0.1-2 cm con una composiciôn intermedia (Hd
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Di Jo , anal.2-16, 34-38, ANEXO II), tratàndose de
16*64 IT“ J6
ferrosalitas fuertemente enriquecidas en Mn. Los cristales estàn 
zonados, siendo el nücleo màs rico en Mn y Fe, y el borde màs 
diopsidico. Incluido en el clinopiroxeno aparece abundante 
grafito en forma de pajuelas diseminadas y algo de apatito muy 
accesorio.
La esfalerita se encuentra intersticial entre el 
clinopiroxeno, en cristales aislados o masas irregulares (lOmp - 
5 mm.). Es una esfalerita pobre en Fe (2-3%) y cd (anal.1-6, 
ANEXO II). Esporàdicamente aparecen algunas inclusiones 
minüsculas (5-20 my) de calcopirita y galena alotriomorfa.
En diversos sondeos y localmente en superficie se encuentra 
un skarn compuesto por masas casi puras de clinopiroxeno 
amarillento  ^ Di^^^, anal. 17-18,25-29, ANEXO II),
sin mineralizacidn asociada y con esfena idiomorfa accesoria y 
que tambien sustituye al skarn granatitico hasta su total 
desaparicidn. Estas masas, con piroxenos pobres en Mn y sin 
esfalerita asociada, parecen formar como una zona externa al 
skarn piroxenitico mineralizado.
La roca présenta pequenas cavidades («1%), estando éstas 
rellenas de granate màs tardio (Ad^^^ ^^74-8* Sp^^^),
equivalents al del skarn intermedio y epidota con clorita 
(picnoclorita, anal.35-36, ANEXO II).
Las relaciones texturales y la composicidn de los minérales 
sugieren que el skarn de alta temperatura evoluciona desde un
skarn granatitico con un amplio rango de composiciones a uno
piroxenitico, que lo sustituye.
III.4.2.2.- El aposkarn. Aspectos générales y evolucidn.
El aposkarn aparece en la mineralizacidn de Almadenes como un
conjunto litoldgico de gran complejidad e imbricado con los 
sucesivos pulsos de la actividad tectdnica (FIG.6, 7 y 24).
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Aparece por ello intimamente ligado a las zonas màs deformadas, 
donde se encuentra como una mas a homogénea de grano fino y 
color verde oscuro.
Los tipos de skarn de baja temperature distinguidos son dos:
- skarn epidotitico
- skarn anfibdlico
a los qua se anaden un skarn granatopiroxenitico posterior a los 
anteriores (skarn intermedio) y las clorititas II tardlas. El 
skarn intermedio se trata con el aposkarn por presenter 
relaciones espaciales y genéticas con éste, mientras que las 
clorititas II se describen independientemente por considerarse 
que el tipo de metasomatismo implicado es distinto que el de los 
skarns (Cap.V.)
El aposkarn présenta dos evoluciones distintas que dependen 
de la distancia al contacte con gneises y granitos. En las zonas 
externes, en contacto con rocas aluminicas se observa la 
siguiente evoluciôn temporal:
Epidotitas => Skarn de epidota+clorita
mientras que en las zonas internas de la Serie Verde domina la 
secuencia
Epidotitas => Skarn anfibolitico => Clorititas II
No se ha observado la sustituciôn del skarn de epidota+clorita 
por el skarn anfibolitico ni por las clorititas II.
Esta secuencia parece depender fundamentalmente de la 
disponibilidad de AI2O3 en el medio, que estabiliza a la epidota 
y clorita frente a la actinolita-tremolita, El skarn 
anfibolitico parece mostrar tambien un control de tipo 
tectônico, ya que aparece en las zonas màs internas y 
deformadas, mientras que el skarn de epidota+clorita està sôlo
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en las areas marginales y poco tectonizadas.
El skarn intermedio.
Este skarn aparece como masas irregulares de tonos verdosos, 
de pequeno tamano (dimensiones hasta métricas) y fuertemente 
afectadas por la deformaciôn ligada posiblemente a la etapa II. 
Està compuesto por un agregado irregular de clinopiroxeno 
°^9o-97 ^nal. 19-24, 30-33, 39, ANEXO II), granate
(Ad^ Gr^B-84 anal.1-4, 25-26, 48, 50-52, ANEXO II) e
idocrasa (entre magnésica y férrica) intercrecidos con epidota.
El granate se encuentra en agregados de pequehos cristales a 
veces esqueléticos, idio a alotrimorfos, con anisotropia en 
sectores radiales. El clinopiroxeno forma un mosaico
granoblàstico y la idocrasa se présenta en agregados aciculares 
desorientados.
De una manera esporàdica e inconexa con el resto del skarn 
anhidro se ha reconocido una faciès compuesta exclusivemente por 
granate pardo subidiomorfo, totalmente isôtropo y muy rico en 
molécula espessartinica (Ad^^^^ ^^26-40 *^ 2^4-52' anal.18-24,
53-58, ANEXO II). Aunque en Almadenes no présenta relaciôn 
espacial clara con otras granatopiroxenitas, en el skarn de 
Revenga, muy similar a éste (Tercera Parte), aparecen 
composiciones tan ricas en espessartina en la zona màs externa 
de granates similares a los del skarn intermedio (BARBIER, 
1986), por lo que suponemos que los granates espessartinicos son 
los términos extremos de dicho skarn.
Estos ültimos corresponden a los llamados "granates
subcàlcicos" por NEWBERRY (1983), caracteristicos de las zonas 
màs tempranas de los skarns reductores y poco reductores ricos 
en W.
El skarn epidotitico. Tipos y situacion en el aposkarn.
El skarn epidotitico està muy desarrollado en Almadenes
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(FIG. 6, 7 y 24). Sus relaciones con el protolito son poco 
Claras, aunque ha sido posible observer que sustituya a todos 
los tipos de skarn de alta temperature y directamente a màrmoles 
calciticos. El contacto con estas litologias es muy neto, 
aprovechando la estratificaciôn o fracturas. La ûnica muestra 
localizada en Almadenes de una roca de silicates câlcicos se 
encuentra tambien parcialmente sustituida por un skarn 
epidotitico.
Respecte a la etapa de deformaciôn que lo afecta (etapa II 
fundamentalmente, la III en mucho mener grade), sus relaciones 
parecen complejas. Las epidotitas suelen ser rocas poco 
deformadas, mostrando a lo sumo una brechificaciôn irregular. En 
las zonas màs tectonizadas existe una ràpida sustituciôn de 
éstas por el skarn anfibolitico, sincrônico con la etapa II. En 
las bandas latérales de la zona de cizalla, donde la deformaciôn 
es mener, solo se observan pequenas zonas de deformaciôn de tipo 
milonitico, con orientaciôn y trituraciôn de la epidota e 
incremento del volumen relative de clorita.
* Skarn epidotitico masivo.
Se encuentra en superficie en contados lugares (cemtera 
Almadenes...) mientras que en profundidad es muy abundante 
(sondeos OT-10, OT-15, OT-19, OT-78) y puede llegar a ocupar 
hasta el 40% del volumen total del sendee. Forma grandes masas 
de color verdoso y grano medio (0.1 a 5 mm.) formados por 
abundantes cristales idio a subidiomorfos de epidota (P®j2-z7' 
contenidos de hasta el 2-4% Sn, anal.1-4, 14-17, 51-58, ANEXO 
II) con esfena, cuarzo y algo de clorita tardia intersticial. 
Esta epidota présenta colores de polarizaciôn màs vives que los 
de las epidotas del skarn de epidota+clorita, aunque los 
contenidos en Fe son similares (Cap.IV.1.7). Aunque el skarn 
epidotitico es sustituido por el skarn anfibolitico y las 
clorititas II, esta epidota permanece estable como minerai 
accesorio residual hasta los ültimos estadios del proceso 
metasomàtico.
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La epidotita masiva tiene una raineralizaciôn muy accesoria y 
dlseminada que aparece como granos submilimétricos de esfalerita 
y calcopirita, junto con algo de pirita y galena. La calcopirita 
es el minerai mâs abundante en granos alotriomorfos con 
inclusiones de pirita o dentro de la esfalerita como lineaciones 
o gotas diseminadas. La galena localmente forma granos mixtos 
con calcopirita en esfalerita. En una muestra se ha observado un 
ünico grano alotriomorfo de scheelita intersticial (pobre en 
Mo, <0.5% Mo)
* Skarn de epidota+clorita
Este monôtono skarn aparece como masas lenticulares de 
bastemte potencia (hasta 10-15 mt.) y color verde a gris 
amarillento en el contacto con los gneises (techo estructural de 
la Serie Verde) y màs accesoriamente con los granitos (muro 
estructural de la Serie Verde). Està compuesto por cristales 
idiomorfos de epidota (ps^^^^, anal.5-13, 26-50, ANEXO II) no
orientada y abundante clorita (hasta un 50%, ripidolita y 
picnocloro, anal.1-9, 39-49, ANEXO II); el cuarzo es menos
abundante (hasta un 10%) y se présenta como granos 
intersticiales asociados a la clorita. Como accesorios aparecen 
algo de esfena idiomorfa, abundante apatito en gruesos cristales 
y fluorita. Las epidotitas masivas pasem a este skarn mediante 
un incremento graduai de la proporciôn de clorita.
Presentan una mineralizaciôn similar, aunque màs abundemte, 
que la de la epidotita masiva. Està compuesta por granos 
diseminados de esfalerita y calcopirita, junto con algo de 
pirita y galena. La calcopirita es dominante, apareciendo en 
granos independientes con inclusiones de pirita o a su vez como 
gotas aleatorias o definiendo lineaciones en la esfalerita.
Cerca del contacto con gneises glandulares fuertemente 
skamif icados (FIG.IO) este skarn de epidota con clorita 
présenta una mineralizaciôn muy abundante (hasta un 30% de
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metâlicos) que ha sido explotada. Esta està formada por 
esfalerita rica en Fe (4-6%, anal.7-19, ANEXO II), calcopirita 
(Anal.1-5, ANEXO II) y pirita (anal.11, ANEXO II) idiomorfa 
localmente zonada. Como metâlicos accesorios aparecen tenantita, 
molibdenita y casiterita en pequehos granos. La calcopirita es 
sincrônica o posterior a la esfalerita, con pocas o nulas 
inclusiones de ésta. Sin embargo es muy abundante en forma de 
como multiples inclusiones redondeadas o alargadas (1-20 mu), 
orientadas segun pianos cristalogràficos o dispersas dentro de 
la esfalerita (localmente ocupa hasta el 15% de la superficie 
del grano), que forma la mayor parte de la mineralizaciôn. La 
pirita es màs accesoria en cristales idio a subidiomorfos, con 
zonado local definido por cantidades variables de minérales 
transparentes (clorita?), por los cuales està localmente 
corroido. Présenta ûnicamente algunas pequeAas inclusiones de 
calcopirita.
La casiterita aparece en escasos y pequehos granos 
idiomorfos, dispersos dentro de la clorita o asociados a 
esfalerita. La tenantita se encuentra en minuscules granos (<30 
mu) ligados a la calcopirita dentro de la esfalerita. La 
molibdenita es tambien muy accesoria en pajuelas dentro de la 
esfalerita o orientada asociada a la clorita.
El skarn anfibolitico.
Es en esta litologia donde se concentra la mayor parte de la 
mineralizaciôn. Aparece intimamente ligada a las àreas màs 
tectonizadas, sustituyendo con relaciones pre, sin y 
postcinemàticas al skarn epidotitico masivo previo, al skarn de 
alta temperatura (granatitas y piroxenitas) e incluso 
directamente a los màrmoles « Forma la mayor parte del skarn 
situado en la Zona Inferior de la Serie Verde (60-70%), aunque 
en la Superior aparece tambien en las salbandas de las zonas de 
mayor tectonizaciôn. Son rocas por lo tanto, variablemente 
deformadas y en las que dominan las texturas muy orientadas de 
caràcter nematoblàstico.
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Este aposkarn tiene una fades, denominada actinolitica, 
mayoritaria, a la que hay que ahadir dos faciès muy 
caracteristicas, pero minoritarias; una ilvaitica y otra 
biotitica. Finalmente, existen pequenas masas y venas venas 
cortantes de anflboles subcàlcicos (gruneritas) tardios. Dentro 
del skarn actinolitico, a su vez, aparecen dos grupos, bien 
discriminables y caracterizados fundamentalmente por la 
composicidn del anfibol dominante:
- Un tipo caracterizado por la presencia de anfiboles de colores 
claros, pobres en hierro. Sustituye a los màrmoles y rocas de 
silicates càlcicos como agregados fibrosorradiados o aparece 
en zonas muy intensamente deformadas como masas asbestiformes. 
En todos ellos presentan relaciones Fe/Fe+Mg intermedias 
(actinolita, anal.90-97, ANEXO II) y los que sustituyen a los 
màrmoles y rocas de silicates càlcicos conservan relictos de 
flogopita primaria. Junte con el anfibol aparece algo de 
cuarzo, fluorita e ilmenita intersticiales ( y esfena?). Estân 
muy poco mineraiizados, habiendose observado solo localmente 
algo de casiterita y scheelita en cristales minüsculos.
- Un skarn actinolitico màs rico en Fe que sustituye al skarn de 
alta temperatura y a las epidotitas. constituye la mayor parte 
del skarn anfibolitico y en él se localize la totalidad de la 
mineralizaciôn del mismo. Aparece como masas cuasi 
monominerales de actinolita a ferroactinolita (anal.1-10, 
17-26,32-67, ANEXO II), variablemente deformadas. No se han 
observado relaciones de éste con el btro tipo de aposkarn 
anfibolitico, aunque muestran, en general, menor deformaciôn 
que el tipo anterior.
* Los tipos mas tempranos, mayoritarieunente actinoliticos, 
aparecen ligados a la deformaciôn milonitica, siendo 
sincrônicos con ella, y presentando deformaciôn baja a muy 
alta (incluso aparecen texturas ultramiloniticas). Se 
presentan como masas fibrosas de pleocroismo verde pàlido. 
Cas! nunca aparecen mineralizados.
* Las masas tardias estân compuestas fundamentalmente de
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ferroactinolita y estàn situadas màs cerca del contacto con 
el granito. Son posteriores por lo general a la deformaciôn 
màxima (etapa II) y aparecen como agregados poco deformados 
de gruesos cristales (incluso centimétricos) muy pleocrôicos 
con abundante epidota ( ,  fluorita y cuarzo 
intersticiales.
Como minérales màs accesorios en el skarn actinolitico 
aparecen esfena en pequehos cristales idiomorfos (parcialmente 
sustituidos por ilmenita en los tipos màs deformados), grafito y 
abundantes metamicticos.
Localmente es posible observer esta sucesiôn cronolôgica en 
una misma roca, apareciendo venas de skarn anfibôlico en la 
epidotita, con salbandas formadas por anfibol mas incoloro y 
nücleo de anfibol verde. Los tipos màs tardios presentan una 
marcada relaciôn cronolôgica con las clorititas II, apareciendo 
localmente la ferroactinolita intercrecida con opacos y clorita.
Este tipo de skarn lleva asociada la mayor parte de la 
mineralizaciôn de Cu y Zn y parte de la de Sn, mientras que en 
él el W es bastante accesorio. La asociaciôn metàlica observada 
incluye calcopirita, esfalerita y magnetita como principales, 
pirita, casiterita, wyttichenita, bismutina, galena y scheelita 
como accesorios y cobaltita, posible emplectita, pirrotina, 
bismuto nativo, estannina, arsenopirita, bornita, tennantita, 
jalpaita - estromeyerita, hematites y unas sulfosales 
desconocidas (X e Y) como minérales esporàdicos.
La calcopirita es el metàlico màs abundante (anal.6-7, ANEXO 
II) en granos alotriomorfos sincrônicos con la esfalerita 
(anal. 20-25, ANEXO II), en la cual està a veces inclulda. 
Localmente présenta inclusiones con bordes corroidos de pirita. 
Su caràcter düctil se manifiesta en una intensa removilizaciôn a 
lo largo de fisuras. La esfalerita , en gruesos granos 
alotriomorfos, muestra pocas inclusiones de calcopirita de
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grueso tamaho y formas redondeadas (<5% ârea). La magnetita 
présenta relaciones complejas de sustituciôn con la calcopirita 
y pirita. Aparece en gruesos granos idio a alotriomorfos con 
inclusiones en gotas de calcopirita (1-20 mu) diseminadas y de 
minérales transparentes definiendo zonados. Se han observado 
texturas de intercrecimiento mirmequitico con casiterita y 
calcopirita. Localmente présenta algo de sustituciôn tardia por 
hematites a lo largo de pianos cristalogràficos. La pirita se 
encuentra en cristales idio a subidiomorfos, tempranos, 
corroidos por calcopirita y magnetita. Se distingue una pirita A 
idiomorfa y no zonada con inclusiones de calcopirita y otra 
posterior, B, en granos sueltos con intenso zonado definido por 
minérales transparentes y con abundantes inclusiones redondeadas 
de calcopirita, esfalerita (con gotas de cpy) y sulfosales. Esta 
pirita B nuclea localmente sobre antiguos granos de arsenopirita 
y magnetita màs tempranas. La proporciôn de pirita frente a 
magnetita varia extraordinariamente de unas muestras a otras.
La scheelita (pobre en Mo, l-3%Mo) aparece junto con la 
casiterita (anal.l, ANEXO II) en granos alotriomorfos, 
diseminados en el anfibol y cuarzo. Parecen existir dos 
generaciones de scheelita, una primera (Sch I) en gruesos 
cristales variablemente corroidos y otra posterior (Sch II) en 
granos de menor tamano. La casiterita se présenta tlpicamente 
ligada a las zonas de mayor deformaciôn como cristales de hàbito 
tetragonal y zonados (10-300 mu), con abundantes inclusiones de 
calcopirita y raras de bornita.
La bismutina se encuentra en pequehos granos alotriomorfos 
incluidos (40-60 mu), al igual que la vyttichenita (100-200 mu) 
dentro de la calcopirita. Esta ültima localmente llega a formar 
intercrecimientos simplectiticos con la calcopirita y una 
suifosai (Y). Todos estos minérales presentan inclusiones 
redondeadas de bismuto nativo. Asimismo, dentro de la 
calcopirita, aparecen inclusiones redondeadas y minüsculas de 
una sulfosal verdosa de composiciôn desconocida (SLF X), galena
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alotriomorfa, Jalpaita-estromeyerita y tennantita.
La pirrotina es muy accesoria como granos mixtos con 
calcopirita incluidos dentro de la pirita. La estannina es muy 
accesoria como pequehos granos mixtos con sulfosales dentro de 
la calcopirita o como una delgada banda policristalina 
intermedia entre la esfalerita y calcopirita. La arsenopirita es 
minerai relicto muy temprano en formas idiomorfas muy 
cataclaslticas e incluidas dentro de la pirita.
Finalmente existen pequehas venas de clinoanfibol incoloro a 
pardo (cummingtonita - grunerita, anal.35-38, ANEXO II), muy 
tardio, fibrosorradiado o asbestiforme y de grano muy fino, que 
corta al skarn anfibôlico y posiblemente a las clorititas II.
El skarn anfibolitico es la faciès en la que se localize 
generalmente la mineralizaciôn en los skarns (hay, sin embargo, 
excepciones. Pine Creek, NEWBERRY, 1982). Este enriquecimiento 
en metâlicos ha sido interpretado bien por la alteraciôn 
retrôgrada de la paragénesis de alta temperatura (SOLER, 1977) o 
bien por la variaciôn de la composiciôn del fluido (KWAK y TAN, 
1981a). Las relaciones en el caso particular de Almadenes se 
estudian posteriormente.
Skarn ilvaitico
Se encuentra sustituyendo exclusivamente al skarn greinatitico 
rico en andradita. En él, los anfiboles, de tipo 
ferroactinolitico (anal.11-16 y 74-77, ANEXO II) y la ilvaita 
(anal.1-11, ANEXO II) en gruesos cristales coexisten junto con 
cuarzo y fluorita, siendo, en conjunto, la ganga màs escasa que 
los metâlicos. La tectonizaciôn es muy débil, observàndose 
ûnicamente una fracturaciôn del granate sincrônica con la 
alteraciôn.
La presencia de ilvaita, (CaFei* Fe^*Si20@(0H) ), en esta
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facies confiera una indudable caracterizaciôn petrogenética al 
skarn, ya qua es un minerai relativamente raro, que se forma en 
condiciones muy especificas y es casi exclusivo de skarns 
càlcicos de hierro (BARTHOLOME y DIMANCHE, 1967, TANELLI, 197 7,
BURT, 1977, KWAK, 1983) o de Zn-Pb (EINAUDI et ait., 1981).
La asociaciôn metàlica està formada por calcopirita y 
magnetita como minérales dominantes, pirita, esfalerita y 
casiterita como accesorios y bismutina, wyttichenita, galena, 
molibdenita, tennantita y cobaltita como trazas.
La magnetita aparece en dos generaciones ligadas al aposkarn 
y superpuestas a la magnetita previa sincrônica con el granate. 
La primera forma cristales subidiomorfos sin gotas de 
calcopirita rellenando fisuras en el granate. La segunda aparece 
sustituyendo al granate a lo largo de sus bordes y se présenta 
en masas alotriomorfas con abundantes gotas de calcopirita, 
bismutina y wyttichenita. La calcopirita se encuentra como gotas 
en ésta magnetita tardia y en la ilvaita, rellenando fisuras en 
el granate o como masas alotriomorfas independientes; éstas 
tienen inclusiones de magnetita idiomorfa, pirita, cobaltita 
idiomorfa, esfalerita bismutina y sulfosales. La esfalerita es 
relativamente abundante en masas irregulares intimamente ligadas 
y sincrônicas con la magnetita tardia; presentan asimismo 
inclusiones de calcopirita (localmente màs del 10%, tamano 
cercano a las 100 mu). La pirita es accesoria como cristales 
alotriomorfos o esqueléticos incluidos dentro de la calcopirita 
o masas independientes sustituidas por la magnetita. La 
casiterita aparece en gruesos cristales alotriomorfos de 
incolores o pardos incluidos en la calcopirita o relacionados 
con la magnetita. La bismutina, tenantita y vyttichenita se 
encuentran como granos redondeados o aciculares dentro de la 
calcopirita. La molibdenita forma masas aciculares 
independientes y la cobaltita aparece en cristales idiomorfos 
rosados, de alrededor de 100 mu y siempre dentro de la 
calcopirita.
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Al igual que ocurre en el skarn granatitico I, no es posible 
observer una relaciôn directe de estos tipos con ilvaita y el 
resto del skarn ferroactinolitico; sin embargo, la sucesiôn 
minerai:
I Ilv + Fe-Act + Mt + Q — > Fe-Act + Cpy + Wytt + Mt + (Py) |
sugiere que este skarn es previo al de tipo actinolitico.
£I skarn biotitico
Este tipo exôtico aparece ûnicamente en àreas poco deformadas 
y su crecimiento es generalmente postectônico y sincrônico con 
parte del skarn actinolitico màs tardio; se ha observado que 
sustituye al skarn de alta temperatura (piroxenitas), al skarn 
actinolitico temprano o a los màrmoles dolomiticos. Està 
compuesto por una masa afieltrada de biotita verde alotriomorfa 
(anal.1-2, 5-6, 8-9, 16-17, 19-20, ANEXO II) junto con
actinolita (anal.28-31, ANEXO II), flogopita orientada (anal. 
3-4, 7, 10-15, 18, ANEXO II) probablemente heredada del
protolito, epidota (anal.18-23, ps^ ANEXO II) y como
accesorios fluorita, abundantes metamicticos, cuarzo e ilmenita 
transformada parcialmente a rutilo. Esta faciès présenta una 
cierta zonalidad compuesta por:
- Fe-Act + Flog (y posterior brechificaciôn)
- Fe-Act + Sch + Bt + op (venas)
- Fe-Act (plaças desflecadas)
- Bt + Fe-Act + op + Sch + Fluo + Sph (Venas y sustituciôn)
- Fe-Act (venas de grano fino)
La mineralizaciôn està compuesta caracteristicamente por 
scheelita y casiterita finamente diseminadas y pocos opacos. 
Estos son magnetita, calcopirita, esfalerita con gotas de 
calcopirita y algo de cosalita incluida en la calcopirita.
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Facies similares a ésta son tipicas de skarns con W y/o Sn, 
con altos contenidos en fluor (KWAK, 1983, MATHIESON y CLARK, 
1984) y donde aparece en relaciôn directa con el skarn 
anfibolitico.
III.4.3.- £1 skarn "oxidado".
Este tipo de skarn aparece en la parte SE del afloramiento de 
Almadenes y en contacto directo con la falia NNE-SSW que limita 
la mineralizaciôn por este lado (FIG.6). Se reconoce tanto en 
las escombreras como en diverses sondeos. Es un skarn 
caracterizado por una secuencia paragenética distinta a la del 
principal, en la que destaca la abundancia de hematites. No se 
ha observado nexo con el resto de la mineralizaciôn y su 
importancia volumétrica y econômica es muy accesoria. Se han 
reconocido dos facies caracteristicas, un skarn epidotitico y 
otro anfibolitico, similares a las descritas previamente, pero 
con asociaciones minérales propias.
III.4.3.1.- Skarn epidotitico y clorititas (IV) asociadas.
El skarn epidotitico se caracteriza por ser una roca de color 
verde intenso y compuesta por una masa monomineral de epidota 
con amplio range composicional (PSjj_jg y P® 27-3 1' anal. 64-69, 
24-25, ANEXO II) en gruesos cristales idiomorfos y con 
pleocroismo amarillo. Como minérales accesorios e intersticiales 
aparece algo de granate tardio (similar al del skarn intermedio) 
fuertemente anisôtropo y fluorita. Esta roca, nada deformada, 
esta sustituida inicialmente por un ribete discontinue de 
granate similar al anterior, otro de ferroactinolita con clorita 
y magnetita y finalmente por una roca compuesta por clorita 
(picnoclorita-diabanita, anal.26-31, ANEXO II), idocrasa férrica 
y magnetita en cristales idiomorfos (Cloritita IV). Esta roca 




Esté compuesto exclusivamente con ferroactinolita idiomorfa 
poco orientada y deformada, con cuarzo intersticial. Localmente 
se observa que sustituye a una paragénesis de epidota, cuarzo y 
hematites y a su vez es cortada por venas de cloritita tardias 
con cuarzo, epidota y hematites por lo que es posible asimilarlo 
cronologicamente al aposkarn anfibôlico tipico.
La mineralizaciôn esté compuesta por magnetita que aparece en 
cristales idio a alotriomorfos con abundantes inclusiones 
redondeadas de calcopirita y muy raras de pirita. La hematites 
aparece inicialmente creciendo a lo largo de pianos 
cristalogréficos de la magnetita, para posteriormente aparecer 
como cristales aciculares; estos estén a su vez sustituidos 
pseudomôrficamente por magnetita tardia. La esfalerita, galena y 
calcopirita aparecen en granos sueltos alotriomorfos y de 
pequeno tamaAo. Localmente la calcopirita présenta una corona de 
reacciôn de bornita.
III.4.4.- Las clorititas liaadas ai skarn (Clorititas II)
En las zonas con mayor deformaciôn y a favor de los contactos 
tectônicos con los granitos fuertemente deformados existe una 
banda de potencia variable (hasta 10 mt. ) formada por rocas 
clorititicas producto de la sustituciôn de las propias rocas 
graniticas y del exoskarn (FIG.6 y 24). Las que sustituyen al 
granito variablemente deformado e hidrotermalizado han sido 
descritas en el Cap.III.1.5. Las clorititas II sobre el exoskarn 
presentan un desarrollo volumétrico superior a las que 
sustituyen a las rocas graniticas y en ellas se encuentra la 
mayor parte de la mineralizaciôn de Sn y W de Almadenes; la 
mineralizaciôn de Cu-Zn esté, sin embargo, més restringida que 
en el skarn anfibolitico.
La paragénesis es muy simple y consta de clorita muy 
mayoritaria (ripidolita-brunsvigita, zmal. 10-25, 32-33, 37-38, 
ANEXO II) con algo de sericita y cuarzo en cantidades variables.
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Como minérales accesorios no metâlicos se observan epidota, 
esfena, ilmenita, grafito, fluorita, apatito y cibundantes 
metamicticos.
La clorita aparece en masas cuasi monominerales de color 
verde, pleocroicas y con colores de polarizaciôn azulados. En 
los tipos més tardios esta présenta colores de polarizaciôn més 
verdosos, debidos posiblemente a un enriquecimiento en la 
relaciôn Fe/Mg. La proporciôn de sericita es pequena, en 
contraste con las clorititas I desarrolladas sobre las rocas 
graniticas; aparece ûnicamente en pequenos agregados 
fibrosorradiados o cristales aislados.
La ilmenita, parcialmente alterada a leucoxeno, y la esfena 
son los minérales accesorios principales y se presentan como 
granos diseminados en la roca. Localmente se reconoce algo de 
apatito en gruesos cristales subidiomorfos muy fracturados. Los 
metamicticos (circôn y posible monacita) son muy abundantes en 
toda la roca como pequenas inclusiones alotriomorfas diseminadas 
con su caracteristico halo pleocroico.
Estas clorititas II sustituyen casi exclusivamente a los 
skarns epidotitico y anfibolitico, formados con anterioridad. Se 
han reconocido dos términos extremos de clorititas II;
* Las clorititas més tempranas que sustituyen al skarn a lo 
largo de pianos tectônicos y que aparecen como masas cuasi 
monominerales de clorita con anfibol y epidota relictos, a 
veces envueltos por una foliaciôn milonitica.
* Las clorititas tardias que presentan contactos metasométicos 
tipicos con los skarns anteriores y estén compuestas por 
agregados fibrosorradiados de clorita intercrecidos con cuarzo 
intersticial y epidota idiomorfa. Parece observarse un 
incremento de la proporciôn de cuarzo en la roca, que llega a 
ser hasta del 50% en las rocas més tardias.
La mineralizaciôn présenta un desarrollo muy irregular.
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observàndose por lo general un incremento en la proporciôn de 
sulfures en las zonas de mayor deformaciôn. La casiterita y 
scheelita muestran menos claramente esta relaciôn. La asociaciôn 
metàlica està compuesta por calcopirita, esfalerita, casiterita 
y scheelita con magnetita algo màs accesoria y arsenopirita, 
bornita, pirita, wyttichenita, bismutina, bismuto nativo, 
galena, tennantita, cobaltita, cosalita, molibdenita, 
galenobismutina y una sulfosal desconocida (Z) como minérales 
esporàdicos.
La calcopirita es el minerai màs abundante (anal.16-17, ANEXO 
II) en granos heterométricos alotrimorfos con abundantes 
inclusiones redondeadas de minérales translücidos o metâlicos. 
La esfalerita (anal.30-32, ANEXO II) aparece intercrecida y 
sincrônica con la calcopirita, presentando inclusiones de ésta a 
lo largo de los pianos cristalogràficos (>5%). Se observa un 
incremento de la cantidad de inclusiones de calcopirita cerca de 
los contactos de la esfalerita con dicho minerai. La magnetita 
es màs accesoria apareciendo en casi todas las muestras como 
granos alotriomorfos a veces incluidos o ribeteando la 
calcopirita y esfalerita. La pirita se encuentra en dos 
generaciones; por un lado como cristales tempranos posiblemente 
relictos (A) y fuertemente corroidos dentro de la calcopirita y 
otra posterior, muy tardia (B), ligada a la bornita en pequehos 
cristales idiomorfos. La bornita aparece como pequehos agregados 
alotriomorfos con locales Inclusiones de molibdenita, o 
sustituyendo a borde de las masas de calcopirita. En ella son 
frecuentes las texturas de exoluciôn tipo "Wittsmatatten" de 
calcopirita. La arsenopirita es muy accesoria en minüsculos 
grêmos dentro de la calcopirita, al igual que la tenantita, la 
cobaltita, la galena y las sulfosales (wyttichenita la màs 
abundante junto con cosalita, lilianita, galenobismutina, 
sulfosal Z), bismuto y bismutina. Excepto la cobaltita y 
arsenopirita que se encuentran en cristales idiomorfos, el resto 
de los minérales adoptan formas redondeadas y localmente granos 
mixtos entre si o con esfalerita.
-  »!
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La casiterita se encuentra en pequehos cristales tetragonales 
localmente zonados e intimamente asociada a la magnetita en las 
zonas màs deformadas. Generalmente se observa que la casiterita 
ligada a la clorita en las zonas de mayor deformaciôn présenta 
colores mas fuertes que la ligada al cuarzo en zonas menos 
deformadas. La scheelita présenta un caràcter mucho màs erràtico 
e independiente con respecto a los otros metâlicos y aparece en 
granos alotriomorfos diseminados sin un control especial dentro 
de la cloritita II.
Ademàs de esta cloritita II tipica, que forma el 80% de la 
masa total, aparecen pequehos tipos inconexos de rocas 
cloriticas de significado no claro:
- Clorititas vacuolares en pequehas cavidades dentro de las 
clinopiroxenitas, como agregados fibrosorradiados de color 
amarillento.
- Masas irregulares ligadas a milonitas tardias y de color màs 
pardo que las anteriores, con colores violàceos de 
polarizaciôn.
III.5.- VENAS HIDROTERMALES EN LAS BANDAS DE DEFORMACION DE LA 
SERIE VERDE
La banda de milonitas, ultramilonitas y brechas polimicticas 
que aparece en la zona central de la Serie Verde està cortada 
por multiples venas de espesor milimétrico a decimétrico y de 
trazado muy irregular que son en gran parte sincrônicas con el 
desarrollo de la deformaciôn. Las venas màs tempranas son 
transpuestas por ésta y presentem formas sigmoides y 
aboudinadas; las màs tardias presentan trazados màs continues. 
No se ha determinado una cronologia clara entre las paragénesis 
de estas venas, aunque las asociaciones principales son:
* diopsido (sustituido por actinolita) |
* diopsido - epidota - grossularia | Venas de tipo
* diopsido - sericita - clorita | skarn




* sericita - albita - cuarzo - epidota |
* albita (An^) - feldespato K - cuarzo - sericita | Venas
* albita - cuarzo - rutilo | silico
* actinolita - clorita - albita - prehnita ( alum.
* clinocloro I
* prehnita-escapolita
Las primeras asociaciones corresponden a paragénesis 
similares a las del skarn intermedio y epidotitico, sincrônicos 
con los primeros estadios de la etapa II. El segundo conjunto de 
venas es muy similar al descrito en las ultramilonitas del 
contacto granito/Serie Verde y corresponderia a los fenômenos de 
feldespatizaciôn tardia en la zona de cizalla. En este caso se 
superponen a paragénesis del skarn anfibolitico, sincrônico con 
la màxima deformaciôn de la etapa II.
Las venas con prehnita y escapolita aparecen con potencia 
hasta centimétrica, y estàn compuestas por prehnita (anal.1-8, 
ANEXO II) y escapolita (anal. 1-4, ANEXO II) en agregados en 
mosaico junto con algo de cuarzo, clorita y feldespato potàsico.
III.6.- PERISKARN Y ALTERACION HIDROTERMAL ASOCIADA EN LOS 
GNEISES.
III.6.1.- Introducciôn %  aspectos générales.
Todo el conjunto gneisico situado en las cercemias (50-100 
m.) de la Serie Verde aparece intensamente alterado, con 
desarrollo de una alteraciôn hidrotermal que llega a enmascarar 
la litologia original, sobre todo en el caso de los paragneises 
fémicos. A grandes rasgos se observa una alteraciôn temprana muy 
local y de tipo episienitico ligada espacialmente a las 
fracturas de la etapa I. La alteraciôn ulterior de tipo àcido 
ligada a la etapa II es la màs tipica y es observable a gran 
disteuicia de la falla; localmente llega a producir rocas 




Esta alteraciôn es similar a la que da lugar a las 
episienitas sobre los granitos. Aparece habitualmente con una 
anchura de 1-4 m. en las salbandas de los diques bàsicos 
tempranos hidroterma1izados. La roca adquiere un tone rosado que 
acompana a un crecimiento de feldespato potàsico en gruesos 
cristales subidiomorfos que sustituyen a las plagioclasas hasta 
dar rocas casi monominerales (70-80%) de feldespato potàsico con 
cuarzo accesorio y clorita, aunque conservando un cierto 
bandeado relicto de la foliaciôn. El apatito y el circôn son 
accesorios abundantes en gruesos cristales idiomorfos. Asimismo 
aparece una albitizaciôn - moscovitizaciôn de caràcter mucho màs 
irregular y que se manif iesta en la formaciôn de bordes 
albiticos en los feldespatos y pertitas en parches en el 
feldespato potàsico. La biotita y sillimanita metamôrficas son 
sustituidas por grandes plaças de moscovite.
La similitud de procesos, el caràcter temprano de éstos y el 
control tectônico permiten corre1ac ionar espacial y 
temporalmente esta alteraciôn con la alteraciôn episienitica 
desarrollada sobre los granitos.
111.6.3.- AitàFàcjün hidrotermal
Esta alteraciôn se encuentra canalizada por fracturas o 
contactos litolôgicos y localmente aprovecha los diques 
microdioriticos màs antiguos; sustituye a la alteraciôn 
episienitica y està ligada a la etapa de deformaciôn II.
Es la alteraciôn hidrotermal màs comün en los gneises y 
aparece bien como un un halo externo de alteraciôn somera 
(sericitizaciôn y cloritizaciôn) y una zona interna (gneis 
silicificado). El paso de una otra es ràpido, con pérdida de la 
estructura planar, désarroilàndose entonces masas muy homogéneas 
con relieve positive.
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La zona externa aparece en un émbito muy extenso (100-200 m. 
del contacto) y està formada por plagioclasa, feldespato 
potàsico, cuarzo, sericita, granate y clorita con rutilo, 
opacos, apatito y circôn como accesorios. Se caracteriza por la 
cloritizaciôn de las biotitas, sustituciôn total de la
sillimanita por moscovita y sericitizaciôn somera de la 
plagioclasa y feldespato potàsico. La moscovita tardia en 
grandes plaças (ligada a F:?, VILLASEGA, 1983) es 
desestabilizada a sericita de grano fino. El granate que aparece 
localmente en los leucogneises es tambien sustituido por una 
clorita verdosa pseudoisôtropa.
El gneis silicificado es una roca no orientada y masiva, 
compuesta por grandes cristales de cuarzo hidrotermal con 
clorita (dafnita, anal.53-55, 76-77, 79-81, ANEXO II) y sericita 
(anal.1-6, 25-26, ANEXO II) intersticiales, junto con algo de
granate almandino (Alm^^ Py^^ Sp^ ^  Gross^ anal.59-66,
ANEXO II) en cristales irregulares e intensamente corroidos por 
una clorita. El apatito, rutilo y circôn son accesorios bastante 
comunes. Ligados a las ültimas etapas aparece algo de fluorita, 
barita y calcita intersticiales en el cuarzo. Los silicatos 
càlcicos son poco abundantes en estas rocas; solo aparece algo 
de epidota y esfena en las faciès màs tempranas. Asociada a la
tectonizaciôn, y al igual que ocurre en los granitos
silicificados, aparece una ligera albitizaciôn irregular, 
sobreimpuesta y sincrônica con los otros tipos de alteraciôn y 
que se manif iesta en la apariciôn de bordes albiticos en las 
plagioclasas o en el desarrollo de masas irregulares de albita 
intersticiales en el cuarzo.
Los metâlicos son muy esporàdicos, apareciendo 
fundamentalmente esfalerita con gotas de calcopirita y algo de 







La similitud de morfologia, paragénesis minerai y composicidn 
de los minérales existentes permite correlacionar a estas rocas 
con los granitos silicificados, tanto desde el punto de vista 
temporal como genético.
En el contacto entre la Serie Verde (epidotitas) y los
leucogneises se observa como esta alteraciôn àcida
(cloritizaciôn y sericitizaciôn) es previa al desarrollo del 
periskarn.
III.6.4.- Periskarn
Aparece restringido casi exclusivamente a los 2-20 m. del 
contacto de los gneises con la Serie Verde. Adquiere un 
desarrollo muy irregular, siguiendo la foliaciôn y fracturas, 
con morfologias de tipo vena y masiva. El contacto con los 
gneises inalterados es difuso, pero ràpido (1-2 mm.). No parece
exces ivamente influido por la tectônica, apareciendo los
minérales solo ligeramente deformados. La evoluciôn del proceso 
de periskarn se muestra en el CUADRO IX y FIG.25; en éste se 
observa una zonaciôn poco definida espacial y cronolôgicamente y 
formada por una sucesiôn de:
* Periskarn de clorita + epidota
* Periskarn de microclina + epidota
* Periskarn anfibôlico
y un skarn anortitico sin relaciones claras con el resto.
III.6.4.1.- Periskarn de clorita + epidota.
Es el màs temprano y se desarrolla ligereusente posterior a la 
alteraciôn àcida ligada aunque no siempre superpuesto a ella. Se 
caracteriza por la presencia de clorita (ripidolita, 
picnoclorita y clinocloro, anal.34, 50-52, 71-75, 78, 89-91,
94-97, ANEXO II) y epidota (ps^ , anal.59-63, ANEXO II) sobre 
los feldespatos y ferromagnesianos, preferentemente a favor de 
los pianos cristalogràficos. Los feldespatos son tambien
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sustituidos por sericita (anal.29-32, ANEXO II). La allanita es 
un accesorio muy comün en gruesos cristales subidiomorfos. 
Aparece algo de cuarzo hidrotermal con inclusiones de clorita 
vermicular y esfena en cristales idiomorfos gigantes; 
accesoriamente aparece algo de albita en forma de cristales 
irregulares. Las proporciones relativas de los minérales 
principales son muy variables y parecen corresponder a 
variaciones composicionales previas. Asi, localmente se ha 
observado la sucesiôn:
Cl+Ep+Esf / Cl+Ep+Esf+Ab / Ab+Q+Cl+Ep / Cl+Q 
que forma un bandeado irregular en la roca.
111.6.4.2.- Periskarn de microclina + epidota (periskarn masivo).
Es la asociaciôn màs comün y consiste en gruesos cristales
(hasta centimétricos) de microclina con inclusiones de epidota; 
esta ültima tambien aparece en venillas cortantes. El apatito, 
esfena idiomorfa en cristales gigantes y clorita son los 
accesorios màs corrientes. Los minérales metâlicos son muy 
accesorios, apareciendo ûnicamente granos minüsculos de pirita, 
calcopirita y esfalerita.
La microclina engloba y sustituye gradualmente al cuarzo y 
plagioclasa de los gneises, mientras que la epidota sustituye a 
los ferromagnesianos y posteriormente a la microclina; la 
cantidad de epidota aumenta progresivamente con el grado de 
alteraciôn. Asociada a la microclina aparece flogopita orientada 
parale1amente a la foliaciôn (sustituciôn de biotita y/o 
clorita?). Muy accesoriamente existe sustituciôn de la clorita o 
epidota por homblenda similar a la del tipo que se describe a 
continuaciôn.
111.6.4.3.- Periskarn anfibolitico (periskarn en venas)
Parece corresponder a los términos màs evolucionados del 
periskarn. Aparece como venas subparalelas a la foliaciôn
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compuestas por hornblenda (anal. 68-69, ANEXO II) con epidota 
intersticial. Se observa una hornblenda verde parclalmente 
sincrdnica con la deformacidn y otra posterior, nés clara, en 
venas tardias. La casiterita aparece en cristales esporàdicos 
ligados a las zonas màs intensamente deformadas. Aunque 
independiente, este periskarn siempre se desarrolla sobre el 
tipo anterior.
III.6.4.4.- Periskarn anortitico.
En contacte directe con las epidotitas con clorita, 
freciientemente mineral izadas (FIG. 10) aparecen unos gneises 
glandulares muy afectados por un metasomatismo de tipo cAlcico 
(periskarn) con mineralogia y caracteristicas propias. Conservan 
pseudomorfizada la textura gneisica original aunque las 
glandulas estàn compuestas aqui por masas de plagioclasa 
(An^  ^ anal.1-3, ANEXO II) de hasta 5 cm. formadas por
cristales en mosaico con algo de mica blanca intersticial (los 
megacristales en los gneises no alterados son mayoritariamente 
de feldespato potàsico). La matriz esté compuesta por 
plagioclasa de la misma composicidn con poca epidota, clorita 
(anal.62-63, ANEXO II) y cuarzo muy accesorio. No se han 
reconocido relaciones de este periskarn con los tipos describes 
previamente.
La alteracidn âcida inicial y el periskarn (temprano y 
masiVO) son anteriores o sincrônicos con la etapa II, mientras 
que el periskarn en venas y los gneises silicificados presentam 
poca estructuraciôn tectdnica, lo que sugiere que son 
posteriores a ésta. La correlacidn de estes aspectos con los 
observados en el granito y Serie Verde indican que la 
deformacidn tardia III présenta poco desarrollo en los gneises, 
siendo ünicamente observables la II y II. El desarrollo tardio 
con respecto a ésta de las hidrotermalitas encaja perfectamente 
en el modèle de sincronismo de los granites silicificados con 
ellas y por lo tanto del periskarn con sus équivalentes 
mineraldgicos en la Serie Verde (skams epidotltico y
ilîlÈ
a 5 - - t
<s «
Pr-'
« ® « o ® * « 
0 0 . 0 0 %W%v"
œ
o o 0.9^0
; â 5  ;
i = i  t
i ü t i








La evoluciôn del periskarn es compleja, aunque parece 
presentar una secuencia irregular con zonas de la clorita, 
epidota y anfibol. Esta evoluciôn es similar, aunque menos 
evolucionada y més compleja que las descritas en periskarns por 
Van der MARCKE (1983) y Van der MARCKE y VERKAEREN (1985, 1986).
III.7.- LA ALTERACION HIDROTERMAL TARDIA EN LA SERIE VERDE Y 
GNEISES .
Con posterioridad a la deformaciôn y alteraciôn hidrotermal 
principal tiene lugar una fracturaciôn fràgil e irregular 
(agrupada en la etapa IV) que llega a provocar una auténtica 
brechif icaciôn y en relaciôn con la cual tienen lugar 
alteraciones hidrotermales tipicas de baja temperatura. Estas se 
pueden agrupar en très tipos:
* Sustituciôn de los minérales del skarn
* Venulaciôn hidrotermal en skarns y gneises.
* Sustituciôn de los màrmoles por silice microcristalina 
("cherts”).
A veces es dificil diferenciar estes tipos de alteraciôn de 
la alteraciôn supergénica, que se anade como una alteraciôn 
tardia més.
III.7.1.- Alteraciôn hidrotermal dal skarn
Afecta fundeunentalmente a los minérales del skarn de alta 
temperatura, que son los menos estediles en las nuevas 
condiciones fisicoquimicas. Los granates granditicos se 
encuentran alterados a un agregado de grano fino formado por 
calcita, cuarzo, vermiculita y talco. Los granates de tipo 
espessartinico muestrem una alteraciôn extrema a una mas a de 
calcita, emtofilita en cristales subidiomorfos (anal.70-73, 
85-88, ANEXO II), cuarzo, sericita y clorita. En estas rocas se 
observa ademàs una venulaciôn de dolomita. En el skarn 
piroxenitico la alteraciôn retrôgrada es més débil; el piroxeno
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suele estar retrogradado a cuarzo, calcita o dolomita, con 
pequehos anfiboles y que llegan a pseudomorfizar completamente 
al mineral original.
111.7.2.- Venas hidrotermales tardias
Son de composicidn muy variada; no obstante, se pueden 
distinguir una serie de tipos que en orden cronoldgico son:
* Venas feldespàticas compuestas por gruesos cristales de 
microclina pertitica.
* Venas de cuarzo y/o fluorita y diversos metélicos en 
proporciones muy variables.
* Venas de carbonates. Aparecen como venas de calcita y/o 
dolomita en masas en mosaico. Frecuentemente son monominerales 
aunque pueden presentar asociado algo de cuarzo, albita o 
metàlicos. En el àrea NE de la mineral izacidn y en las 
cercanias del skarn de tipo "oxidado" se reconocen venas de 
siderita. En algunas de las venas es posible observer una 
cierta zonaciôn con los bordes de la vena (previos) compuestas 
por dolomita y relleno del nücleo por calcita.
* Venas monominerales de barita.
Todas estas venas presentan algunos metàlicos, supuestamente 
removilizados que forman masas de tamano hasta centimétrico. El 
màs frecuente es la esfalerita pobre en Fe (anal.33-35, ANEXO 
II) con abundantes inclusiones redondeadas de calcopirita; menos 
frecuentemente aparecen pirita, bismutina, galena, bismutina y 
sulfosales.
111.7.3.- Sustituciôn âs. los màrmoles por silice 
microcristalina. Cherts
Los cherts aparecen como alteraciones hidrotermales pôstumas 
que se desarrollan sobre màrmoles intensamente milonitizados y 
ultramilonitas de la Serie Verde. Localmente se ha observado que 
sustituyen incluse a los diques bàsicos. Aparecen como beindas de 
potencia de centimétrica a métrica de colores variados 
(incolores, pardos o negros) en los que se observan estructuras











• Skarn gcanacitico ----
• Skarn clinopirox.------------
• Skarn interniedio — — — —
• Skarn epidotitico ------------
• Skarn epidoca*clor ita --------------------
• Skarn actinolitico --------------
• Skarn ilvaicico
• Skarn biotitico
• Milonitas y ultramilonitas -------------





• Alteraciôn acida — — —
• Silicificaciôn




CUADRO X.- Resumen de las relaciones cronolôgicas entre las sucesivas 
etapas tectônicas en la zona de cizalla y las alteraciones 
hidrotermales de las distintas lltologias.
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fantasmas rellctas del protolito, tales como bandeados y 
micropllegues marcados por minérales restlticos que han escapado 
a la sustituciôn. Son claramente postectônicos con respecto a 
las etapas I a III y solo se encuentran cortados por venas de
cuarzo con epidota, feldespato potàsico y carbonatos.
Petrogràficamente estàn formados por silice de grano fino, 
con textura en mosaico sin orientaciôn preferente. Como 
accesorios aparecen feldespato potàsico intersticial, clorita 
(penninita, anal.92-93, ANEXO II) y apatito, conservàndose 
cristales submicroscôpicos heredados y rellctos de grafito (que 
confieren un color negro a ciertos cherts), clinopiroxeno y 
flogopita (anal.30-31, ANEXO II), asi como restos de roca 
original (màrmol, tectonita). La flogopita, resto de la 
sustituciôn de màrmoles flogopîticos, està parclalmente 
retrogradada a cloritas y en ella se observa una nucleaciôn de 
cristales radiales de silice.
Se observan ademàs masas groseramente elipsoidales orientadas 
para le 1 amente a la estructura del protolito en las que se 
reconocen rellenos de calcedonia fibrosorradiada con elongaciôn 
ôptica negativa y que se interpretan como rellenos de cavidades 
(H. A. BUSTILLO COH.PERS.). Localmente aparecen cristales 
hidrotermales de cuarzo en el nücleo de la cavidad.
Procesos similares a estos han sido citados por FOURNIER 
(1985) en sistemas geotérmicos actuales. El mecanismo de 
sustituciôn preferente de los carbonatos por silice impiica un
incremento de solubilidad de los primeros, acompanado por la
disminuciôn de la silice. Una disminuciôn ràpida de la prèsiôn, 
ligada a la apertura hidràulica del sistema hidrotermal hacia la 
superficie, es capaz de producir sobresaturaciôn de la silice en 




Oentro de este capitule se ha englobado un considerable lapso 
de tiempo, que abarca desde el final de la etapa IV, hasta la 
actualidad, incluyendo al menos una etapa tectônica fràgil. 
Durante este considerable lapso de tiempo no han existido 
fenômenos hidrotermales especialmente intenses, aunque la 
tectônica alpina quizàs sea la responsable del rejuego de 
fracturas menores y el relleno de éstas por cuarzo, dolomita, 
esmectitas, talco, interestratificados clorita-moscovita, 
bentonita y muy accesoriamente caolin.
El desmantelamiento y actividad humana han eliminado gran 
parte de la zona de alteraciôn supergénica del yacimiento, que 
por otro lado séria presumiblemente la màs rica. Solo se han 
encontrado cantos sueltos de un gossan pardo, muy oqueroso y 
rico en Zn ,Cu y Ag. En las zonas de màxima fracturaciôn y hasta 
una profundidad desconocida o en las escombreras la paragénesis 
metàlica està algo retrogradada a minérales supergénicos que 
forman una secuencia tipica y habituai, taies como
* covellina que sustituye a esfalerita, calcopirita y galena.
* goethita sobre pirita y calcopirita, en menor grado 
magnetita, hematites e ilvaita.
* marcasita, fruto de la alteraciôn de pirita
Asimismo existen frecuentemente fisuras rellenas de 
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IV.- ASPECTOS MINERALOGICOS
Los sucesivos cambios que produce la alteraciôn hidrotermal 
sobre las diverses lltologias quedan reflejados tanto en la 
composiciôn de los minérales como en la proporciôn relativa de 
éstos. El anàlisis comparative de los minérales més 
caracteristicas, sobre todo las que presentan un amplio rango de 
disoluciôn sôlida, permite définir tendencies de evoluciôn 
durante la secuencia metasométlca.
IV.1.- LOS MINERALES NO METALICOS 
IV. 1.1.- las. feldespatos
El feldespato potàsico del granito no alterado es 
estructuralmente una ortosa con un amplio rango de soluciôn 
sôlida de albita. El proceso de episienitizaciôn produce una 
recristalizaciôn de éste, con formaciôn de microclina de alta 
triclinicidad (A=l, calculada segün el método descrito en TORNOS 
y CASQUET, 1982) y la adaptaciôn a las nuevas condiciones de 
prèsiôn y temperatura, donde la menor solubilidad de la albita 
en el feldespato potàsico (WHITNEY y STORMER, 1976) hace que 
éste sea casi puro (Mc^^^ Ab^ .^ ). La deformaciôn progrèsiva 
durante la etapa II produce un cambio mucho màs graduai que el 
anterior con una irregular y progrèsiva sustituciôn de la ortosa 
por microclina de triclinicidad muy variable (desde "randomly 
disordered" a ranges de ordenaciôn intermedios, CHRISTIE, 1962, 
FIG.26). Los feldespatos neoformados dél periskarn sobre los 
gneises glzmdulares son asimismo microclinas puras (Mc^^ 
Ab^^) en contraposiciôn con las glàndulas proterôgenas (Or.^ .^^  ^
^19-27 ^3-5' VILLASECA, 1983).
La plagioclasa de las rocas greiniticas expérimenta una 
evoluciôn similar, con paso de términos intermedios (An^^ ^^ ) a 
albitas casi puras (An^^ ^eo-ioo durante la
episienitizaciôn. La deformaciôn II no produce un cambio 
compos ic iona 1 apreciêible de la plagioclasa hasta su sustituciôn
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final por sericita y cuarzo. El desarrollo del periskarn 
anortitico sobre gneises glandulares produce una sustituciôn de 
la plagioclasa original VILLASECA, 1983) por anortita
casi pura (An^,.„
Finalmente, los feldespatos ligados al desarrollo de venas 
hidrotermales tardias no han sido analizados, aunque parecen 
corresponder a albitas y adularias casi puras. En los tipos màs 
tardios se han observado cristales de feldespato potàsico con la 
macla de adularia.
IV.1.2.- LâÆ micas blancas
Intimamente ligados a toda la alteraciôn hidrotermal sobre 
rocas aluminicas aparecen diverses minérales micàceos con 
distintas morfologîas y composiciones. Su composiciôn es de gran 
importancia para la interpretaciôn de la alteraciôn hidrotermal 
en cuanto que està condicionada por la prèsiôn, la temperatura, 
la composiciôn del fluido y la de la roca de caja (e.g. PARRY et 
ait., 1984). En Almadenes aparecen desde micas blancas ligadas a 
procesos tardimetamôrficos y tardimagmàticos hasta sericitas y 
arcillas asociadas a los fenômenos hidrotermales y supergénicos 
màs tardios. Para todos ellos se utiliza el término general de 
sericita, propio de las micas blancas dioctaédricas y 
potàsicas,de grano fino, ligadas a procesos metasomàticos e 
hidrotermales de tipo àcido, y que engloba tanto a moscovitas 
como a fengitas e illitas y sus términos intermedios.
Para la clasificaciôn y descripciôn de los distintos tipos de 
sericitas se ha seguido fundamentalmente los trabajos de JOHAN y 
LEBEL (1980), LEROY y CATHELINEAU (1982), CATHELINEAU (1983 a y 
b), LEROY (1984) y PARRY et ait. (op.ct.). En estas micas 
dioctaédricas, la desviaciôn, a veces bastante acusada, con 
respecto a la composiciôn de la moscovita teôrica lleva a 
considerar la existencia de dos soluciones sôlidas, 
moscovita-celadonita, continua (fengitas), y
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FIG. 27. - a) Diagraraa K - K+Na+2Ca bj Diagrama triangular carga 
interfoliar (K+Na+2Ca) - ferromagnesianos ((Fe+Mg+Hn)/3) -
pirofilita+caolinita ((Al-(K+Na+2Ca))/2 de las sericitas de
Almadenes. (1) Gneises silicificados. (2) Alteraciôn âcida
sobre granitos (3) Diques hidrotermalizados (4) Periskarn 
(5) Brechas polimlcticas (6) Cloritita I (7) Granito
silicificado (8) Cloritita III.
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La soluciôn sôlida moscovita-celadonita viene expresada por la 
sustituciôn del Al por Si en la posiciôn tetraédrica (% 
cel=(Si-6)xl00/2). La sustituciôn paragonitica viene definida 
por la proporciôn molar de Na en la posiciôn interfoliar (% par» 
NaxlOO/(Na+K)).
La discriminaciôn entre los tipos de sericitas se realize 
mediante la comparaciôn entre el contenido en K y la suma total 
de todos los cationes interfoliares (K+Na+2Ca), que permite 
discriminer entre esmectitas, illitas y moscovitas (FIG.27a). La 
proyecciôn de las sericitas muestra que se situan abarcando todo 
el campo de la serie illita-moscovita (CATHELINEAU, 1983a). En 
las sericitas graniticas existe un incremento graduai en la 
proporciôn de illita asociado a la evoluciôn del proceso 
hidrotermal; esto se interpréta como debido a la bajada de 
temperatura durante la evoluciôn del sistema, tal como ha sido 
citado en multiples sistemas hidrotermales y geotérmicos (e.g., 
HENLEY et ait., 1984).
En la FIG.27b se han proyectado las sericitas en base a la 
relaciôn (carga interfoliar) - (ferromagnesianos) - (pirofilita 
+ caolinita) que permite caracterizar estas sericitas en base a 
su tendencia de enriquecimiento en biotita, clorita y 
celadonita. En este diagrama nM^*-R^*/3-(R^*-nM*)/2
(CATHELINEAU, 1983a), todas las sericitas se encuentran dentro 
del campo de las illitas, sin ninguna desviaciôn apreciable 
hacia otro tipo de filosilicatos.
La relaciôn entre la sustituciones moscovita - paragonita y 
moscovita - celadonita (FIG.28a) muestra una evoluciôn poco 
marcada con incremento de la proporciôn de celadonita, desde 
sericitas pobres en celadonita (1-22%) ligadas a la deformaciôn 
II hacia términos algo màs ricos (5-30%) ligados a la etapa III. 
El contenido en paragonita tambien parece descender de una 
manera progrèsiva desde valores medios del 6% a contenidos del 
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FIG. 28.- a) Diagrama binario ‘/.paragonita - ‘/.celadonita. (b) 
Diagrama binario ‘/celadonita - II. La linea discontinua indica 
el contenido minimo aproximado en II de las micas magmâticas. 
(1) Gneises silicificados. (2) Alteraciôn àcida sobre granitos 
(3) Diques hidrotermalIzados (4) Periskarn (5) Brechas 
polimlcticas (6) Cloritita I (7) Granito silicificado (8) 
Cloritita III.
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granito silicificado, con elevados contenidos en paragonita.
Esta evoluciôn parece similar, aunque menos definida, a la 
observada por CATHELINEAU (1983a) y LEROY (1984) en la 
alteraciôn retrôgrada de las episienitas mineralizadas con U en 
Francia, donde aparece una evoluciôn progrèsiva hacia contenidos 
menores en paragonita con el incremento en celadonita e 
interpretada como una evoluciôn temporal del fluido; esta 
disminuciôn progrèsiva del contenido de paragonita ha sido 
explicada tradicionalmente por su menor solubilidad en la 
moscovita a temperatura decreciente. La perfecta continuidad 
existante entre las sericitas ligadas a las etapas II y III y la 
poca variaciôn en el contenido en paragonita puede interpretarse 
en el sentido de que la precipitaciôn se ha realizado en un 
intervalo de temperatura muy pequeno o que ha existido un ràpido 
reequilibrio de las sericitas, tal como ha sido citado también 
en ciertos sistemas hidrotermales (e.g., RAIMBAULT, 1984, LEROY, 
op.ct.). Sin embargo, la ausencia de feldespatos durante la 
mayor parte de la alteraciôn hidrotermal de los granitos sugiere 
que la relaciôn Na*/K* de los fluidos es menor a la definida por 
el tampôn cuarzo-moscovita-feldespatos tal como ha sido 
observado por TORNOS et ait., (1989) en un sistema equivalents, 
y por lo tanto el contenido en paragonita, que depende en este 
caso de la composiciôn del fluido (PARRY et ait., 1984), es
menor al supuesto. Este fenômeno tiene importantes aplicaciones 
en la aplicaciôn de la sericita como geotermômetro y en la 
estimaciôn del pH de las disoluciones hidrotermales; una 
discusiôn màs extensa del problema aparece en el Cap.VIT.
LEROY y CATHELINEAU (1982) y LEROY (1984) discriminan 
asimismo las distintas generaciones de sericitas en base al 
contenido en TiOz, distinguiendo las micas primarias (igneas) de 
las ligadas a procesos subsolidus (secundarias). Este mismo 
criterio ha sido empleado tradicionalmente (e.g. GUITARD, 1970} 
para discriminar rocas de origen orto y paraderivado, aun en 
presencia de metamorfismo de alto grado (TORNOS y CASQUET,
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relaciôn Fe/Fe+Mg frente al contenido en Si (DEER et ait.,
1966). Las cloritas de Almadenes presentan un contenido en Si 
muy similar al de la media de cloritas (FRATER, 1983), aunque
los contenidos en Fe son muy superiores a éste. En las rocas
aluminicas existen dos tendencies de alteraciôn hidrotermal 
(FIG.29): (A) alteraciôn de tipo àcido de granitos y gneises que 
conlleva un pequeno descenso en la proporciôn de Si y aumento en 
la relaciôn Fe/Fe+Mg (de ripidolita a Fe-ripidolita y 
pseudoturlngita) a medida que evoluciona la roca
cataclasis ==> alteraciôn àcida ==> cloritita I
y (B) la tendencia inversa, que se observa en la skarnificaciôn 
de los gneises, con incremento de la relaciôn Mg/Mg+Fe
(ripidolita a clinocloro).
En la Serie Verde, se observa una tendencia similar a la de 
tipo (A) con la evoluciôn progrèsiva del aposkarn (FIG.30). Las 
ligadas al skarn de epidota+clorita presentan composiciones de 
picnocloritas y ripidolitas pobres en Fe que pasan a ripidolitas 
férricas en las clorititas II. La composiciôn de éstas Ultimas 
es muy similar a la de las clorititas I désarroiladas sobre el 
granito. Las clorititas IV que sustituyen a la epidotita del 
skarn oxidado, son màs ricas en Mg y por ello se suponen 
relativamente tempranas. Las ligadas al chert tardio son muy 
ricas en Si y Mg (penninitas).
La cantidad en Al*' en relaciôn a Fe+Mn y al Mg (FIG.31) es 
muy constante, por lo que la variaciôn composicional de las 
cloritas està casi exclusivamente definida por las relaciones 
Fe-Mg-Mn y en mucho menor grado Si-Al'*. En el caso de las 
cloritas désarroiladas sobre rocas aluminicas, se observa un 
incremento progrèsivo de la relaciôn Fe+Mn/Mg a lo largo de todo 
el proceso de alteraciôn (A). Sin embargo, se observa como en 
las cloritas màs tardias, que van ligadas a mineralizaciôn, la 
variaciôn composicional es muy pequena; esto es debido
y433
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FIG.30.- ClasifIcaciôn de cloritas de la Serie Verde (HEY. 
1954) . (1) Clorititas II (2) Skarn epidota ♦ clorita (3) Skarn 
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FIG.32.- Diagrama Mg/Mg+Fe en cloritas y sericitas. (1) 
Alteraciôn iclda y cloritita I (2) Dlque hidrotermalizado (3) 
Cloritita III (4) Gnels slllclfIcado (5) Periskarn.
116
probablemente a la existencia de fases oxidadas de Fe que
tamponan la actividad del mismo y crean un campo de estabilidad 
muy restringido para estas cloritas, tal como ha sido expuesto 
por BARTON et alt., (1977). El incremento de Mg en el proceso de 
formaciôn de periskarn sobre gneises (tendencia B) présenta, al 
contrario que la tendencia (A) un ligero descenso en el 
contenido de Al'^ * y una mayor dispersiôn en la relaciôn Fe+Mn/Mg 
de las cloritas, lo que concuerda con la ausencia de minérales 
metàlicos en este periskarn.
La buena correlaciôn existante entre las relaciones Mg/Fe en 
cloritas y sericitas asociadas (FIG.32) sugiere que esta
relaciôn està definida por la composiciôn de la roca y del
fluido. Esto ha sido demostrado por WALSHE y SOLOMON (1981) en 
el caso de la asociaciôn clorita + fase rica en Fe + cuarzo y 
por HENDRY (1981) en el caso de las sericitas.
IV. 1.4. Los. granates
La fôrmula general de los granates es:
donde X son cationes divalentes (Ca, Fe *, Mg o Mn) e Y
trivalentes (Fe, Al, Cr...). Los granates de los skams pueden 
tener composiciones bastante variables; asi, los de Almadenes
son granditas con pequehas sustituciones de Ca por Mn y Fe^ *. La
mayor parte de ellos se pueden referir al sistema temaric 
andradita ( Fe^*, Ca ) - grossularia ( Al^*, Ca ) - espessartina
(Al^*,Mn). Las proporciones de Fe^* (almemdino) y Mg (piropo)
son muy bajas excepto donde la proporciôn de Mn es relativamente 
alta (GUY, 1979, NEWBERRY, 1983). Asimismo pueden darse 
excepcionalmente sustituciones del Fe^* por elementos menores
como el Ti y Sn (hasta 2.28% Sn, KWAK y ASKINS, 1981, DICK y 
HODGSON, 1982, MULHOLLAND, 1984), que son de gran importancia 
como fuente de metaies que se liberan durante la alteraciôn 
retrôgrada. El agua en los granates (hidrogrosularia e 
hidroandradita, SHOJI, 1975) depende poco de la XH20 y mucho de 




FIG.33.- Diagrama triangular Grossularia - Andradita 
Espessartita ♦ Almandino de los granates. (1) Skarn granatitico 
con andradita (2) Skarn granatitico con grandita (3) Skarn 
Intermedlo (4) Skarn Intermedlo tardio (S) Granito silicificado 













temperatura (T<300®C aprox.)- Las condiciones geotermométricas 
durante la formaciôn de los granates en Almadenes permiten 
suponer (Cap.VI1.3) que el contenido en agua de éstos es minimo.
La composiciôn de los granates de los skarns, asi como sus 
complejos zonados muestran una clara relaciôn con el tipo de 
mineralizaciôn desarrollada (e.g. EINAUDI et ait., 1981, EINAUDI 
y BURT, 1982, DICK y HODGSON, 1982), tal como se muestra en la 
FIG.38.
Los granates ligados al metamorf ismo regional de màrmoles 
calciticos son de composiciôn fundamentalmente grossularica y se 
distinguen mineralôgicamente de los granates del skarn 
intermedio por sus contenidos muy bajos en Mn (0-1% Sp).
A diferencia de los granates en los skarns, màrmoles o rocas 
de silicates càlcicos, los de las rocas aluminicas (granites y 
gneises), son radicalmente distintos, con composiciones de tipo 
piralspitico. Asi, los granates que aparecen en la alteraciôn 
àcida de rocas aluminicas (granitos y gneises) muestran 
composiciones muy similares entre si. Los contenidos en Mn de 
los ligados a la alteraciôn hidrotermal de los gneises muestran 
composiciones (Alm„ Py Gross Sp, ) similares a los de
87-91 2-6 0-1 S-8
los granates metamôrf icos (Alm^_^^ ^ 2-6 Gros^^,
VILLASECA, 1983), pero algo màs bajos en grossularia. En el caso 
de los granates présentes en la alteraciôn hidrotermal de los 
granitos estos no pueden ser primaries en cuanto que las 
adamellitas de Otero no presentan granate accesorio reconocido. 
Los présentes en el granito silicificado ( Alm^^^^ Py^ ®Pib-i9 
Gros^ son muy similares a los que aparecen en los gneises, 
pero màs ricos en Mn, aunque no presentem enriquecimientos en 
espessartina tan altos como los de los gremates ligados a 
granitos peraluminicos del Sistema Central (Alm^^_^^ ^ 0-7











FIG.35.- Zonados de granates del skarn granatitico. Muestra 
superior: T-12424, Muestra Inferior: T-77270. El tamafio de los 
cristales es alrededor de 5 mm. y el intervalo entre an&lisis 
es de 0.5 mm. El centre del cristal es aproximadaroente el 
anàllsis 6. En abcisas atomos en en fôrmula estructural.
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IV.1.4.1.- Variaclones composicionales en los granates del skarn.
La proyecciôn de los granates del skarn de Almadenes en la 
FIG.33 muestra claramente una evoluciôn, sin discontinuidades 
apreciables, a lo largo del crecimiento del skarn granatitico, 
con incremento del components grossularia, y en menor grado 
espessartina a costa de la andradita. Las composiciones del 
skarn intermedio parecen indicar una continuaciôn de esa 
tendencia hacia un enriquecimiento en grosularia, pero con 
pérdida de Mn. Finalmente, las granatitas mAs tardias del skarn 
intermedio, que corresponderian a los términos finales de la 
evoluciôn de los granates, tienen un fuerte incremento en Mn.
La proyecciôn de los granates analizados en el diagrama Al-Ca 
(FIG.34), que refleja los distintos grados de sustituciôn en las 
posiciones X e Y, muestra claramente los dos conjuntos citados, 
por un lado una tendencia inicial rica en Ca y con un incremento 
graduai de la relaciôn Al/Fe, y por otro una evoluciôn tardia 
rica en Al y en la que el Mn y Fe^* sustituyen al Ca.
La composiciôn de estos granates es similar a la de los 
skarns de W (FIG.33 y 38), y aunque su evoluciôn es inversa a la 
encontrada en algunos skarns con W (e.g., King Islemd, KWAK, 
1978b) parece similar a la citada por GUY (1979) en Costabona, 
con términos iniciales emdraditicos y finales ricos en 
espessartina. Estos ültimos corresponden a los denominados 
granates subcàlcicos por NEWBERRY (1983), que contienen més del 
5% de almandino + espessartina; son casi exclusives de los 
skarns de wolframio (EINAUDI y BURT, 1982) reductores a 
moderadamente reductores (NEWBERRY, op.et.).
Una evoluciôn de granates con estas caracteristicas no cuadra 
con ninguna de las evoluciones descritas para otros tipos de 
skarns, ya que los de Cu y Zn-Pb presentan poco Mn y los de Sn 
son grossularias - espesartinas (EINAUDI y BURT, 1982). Esta 
caracterizaciôn de los granates de Almadenes como de skarn de W 
choca, sin embargo, con la composiciôn de otros minérales y las
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caracteristicas générales de dichos skams (I Parte, Cap.II).
La zonaciôn de los granates de los skams es muy variable y 
depende mucho de las condiciones intrinsecas de cada uno. Un 
estudio somero de la zonaciôn de los granates del skarn 
granatitico (FIG.35) muestra que presentan un zonado de tipo 
oscilatorio complejo en cada uno de los cristales, pero que éste 
es de pequeAa magnitud. Solo se observan zonas con proporciones 
variables en la relaciôn Al/Fe^*; esta zonaciôn puede ser 
interpretada como caracteristica de metasomatismos de tipo 
infiltracional (e.g. KERRICK, 1977), con cambios repentinos en 
la prèsiôn y temperatura o mas probablemente en la composiciôn 
de los fluidos.
IV.1.4.2.- La anisotropia de los granates
La anisotropia es un fenômeno restringido a los granates 
càlcicos ligados a skarns, en donde es un fenômeno relativamente 
comün que ha sido tema de abundantes trabajos tanto de tipo 
experimental como teôrico (v.g. SHOJI, 1965, BURT,1977, VELASCO 
y AMIGO, 1981, AKIZURI, 1984).
Los granates del skarn de Almadenes muestran cuatro tipos 
fundamentales de anisotropia; granates casi isôtropos (granates 
ricos en espessartina), con anisotropia ünicamente en los bordes 
(skarn granatitico rico en andradita), con anisotropia 
concéntrica consistante en altemzmcias de bemdas isôtropas y 
emisôtropas (skarn granatitico de composiciôn intermedia) o con 
anisotropia en sectores (skarn intermedio). Estas ültimas son 
similares a autenticos mac1ados polisintéticos paralelos a 
(110) (VELASCO y AMIGO, 1981).
Las diferentes hipôtesis propuestas para explicar el fenômeno 
se agrupan fundamentalmente en:
- Variaciones en el contenido en Si segun zonas (HARNISH y 
BROWN, 1986).
- Transiciôn cristalina de polimorfos de alta a baja temperatura
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que créa tensiones residuales. El enfriamiento r&pido (SHOJX, 
1965) implica un cierto desorden estructural al pasar de la 
fase de alta temperature (cüblca) a otra de baja temperature 
(tetraedros pseudocübicos) con reorganizacidn incompleta del 
Al y Fe en la posiciôn octaédrica.
- Efectos magneto-ôptico producido per la sustltuclàn de Ce per 
REE (Y).
- Tensiones internas por mezcla isomorfa de componentes con 
distinto radio iônico y enfriamiento posterior.
La relaciôn directe de la anlsotropia zonada con les granates 
de composicidn intermedia de las grandîtes, junto con la 
ausencia de cantidades apreciables de tierras raras en les 
granates de Almadenes, sugiere que la sustituciôn Fe^* - Al7* es 
la responsable directe del fendmeno (BURT, 1972c). Aunque 
VELASCO y AMIGO (op.ct.) no observan une variacidn composicional 
Clara entre lamelas isàtropas y anisôtropas, en este caso existe 
cierta variaciôn composicional (FIG.35) con incremento de la 
relaciôn gross/ad en las bandas anisôtropas. Esta observaciôn se 
ve apoyada por los datos de MEINERT (1982), que encuentra las 
andraditas (>90% Ad) siempre son isôtropas, mientras que los 
granates intermedios (<85% Ad) pueden ser isôtropos o 
anisôtropas.
El caso de los granates ricos en grosularia, con emisotropia 
en sectores radiales, no es explicable por la sustituciôn Fe/Al. 
En estos la amisotropia solo puede deberse a la apariciôn de 
campos de esfuerzos perpendiculares a las caras del cristal y 
que estân asociados a las variaciones volumétricas que 
expérimenta el mismo al entrar el AI2O3 en la red (Vm=±5%). Este 
tipo de zonado parece, por lo tzmto, caracteristico de cristales 
poco zonados quimicamente y lo suficientemente ricos en Al como 




Los piroxenos c&lcicos, que son casi los ünicos que aparecen 
en skarns, presentan una fôrmula estructural general:
Ca X Si^Og
donde X= Mg, Fe y Mn se encuentran en M(l) con dlsposicidn 
tedricamente aleatoria (BIRD et alt., 1984). Estos
cllnopiroxenos cdlcicos (serie hedembergita - diopsido 
johansenita) presentan una solucidn sdlida compléta en la 
posiciôn X. El Al sustituye parcialmente al Si; aunque mientras 
que en los skarns cdlcicos no suele pasar del 1%, en los de tipo 
magnésico el Al puede llegar hasta el 10$ en peso (CASQUET, 
1980).
En la FIG.37 se han representado los distintos piroxenos de 
la mineraiizaciôn. Debido a que las posiciones M(2) se 
encuentran totalmente saturadas por Ca (Ca»l) la proyecciôn de 
los anàlisis cae cerca de la llnea limite de los piroxenos. El 
término johansenltico no tiene cabida en este diagrams, por lo 
que se ha aAadido al Fe^*. Asi, los clinopiroxenos muestran un 
espectro que abarca todo el conjunto de los clinopiroxenos 
càlcicos desde las hedembergitas a diopsidos, con representaciôn 
en los términos intermedios (ferrosalitas y salitas). La 
proyecciôn de los piroxenos del skarn de Almadenes en el 
diagrams triangular diopsido - hedembergita - johzmsenita 
(FIG.37) muestra una evoluciôn similar a la de los granates, con 
términos iniciales ricos en Fe en el s k a m  piroxenltico de alta 
temperatura que evolucioneui progrèsivamente hasta diopsidos casi 
puros en el s k a m  intermedio. Al igual que ocurre con los 
gremates estos ültimos se distinguen composiclonalmente de los 
ligados al metamorfismo regional de mérmoles por ligeras 
variaciones en el contenido de Mn (0-4$ trente a contenldos 
nulos en los mérmoles ). En los términos intermedios del skam 
piroxenltico se observa un fuerte enriquecimiento en Mn en 
aquellos piroxenos ligados a la mineraiizaciôn de Zn (6-36% Jo); 
los clinopiroxenos équivalentes, pero no mineralizados, 
presentan mucha menor proporciôn de johansenita (6-9% Jo).
Jo
Dl H d
FIG.36.- Diagram» triangular Dl - Hd - Jo de los piroxenos. (1) 
Piroxeno Incluido en andradlta del skarn granatltico (2) Skarn 
piroxenltico mineralIzado (3) Skarn piroxenltico estérll (4) 
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FIG.38.- Tipos de granate y piroxeno y mineralIzaclones 
asocladas (de EINAUDI y BURT. 1982).
1 22
La relaciôn entre la composiciôn de los clinopiroxenos y los 
distintos tipos de skarns mineralizados ha sido objeto de 
multiples trabajos. Aunque en la mayor parte de los skarns no se 
observa una correlaciôn clara con la composiciôn del piroxeno 
(EINAUDI et ait., 1981, EINAUDI y BURT, 1982, BURTON et ait.,
1982), es un hecho demostrado la relaciôn entre piroxenos ricos 
en Mn y las mineraiizaciones de Zn, concretamente en los skarns 
someros distales de Zn-Pb (BURT, 1977, DEER et ait, 1966,
ABRECHT, 1985); dentro de este conjunto, MEINERT (1984) cita 
enriquecimientos de hasta el 50% de molécula johansenitica. El 
alto contenido en Mn en los piroxenos (hasta un 40% Jo) del 
skarn piroxenltico y su asociaciôn con esfalerita indican 
claramente un tipo Zn-Pb. Sin embargo, en estos skarns de Zn-Pb 
los piroxenos màs ricos en Mn (johansenita) son los mâs tardios 
y a ellos suelen estar ligados piroxenoides (rodonita, 
bustamita). En el caso de Almadenes, no solo se observan 
piroxenoides, sino que los piroxenos del skarn intermedio se 
asemejan a los de los skarns con W, aunque la tendencia es 
inversa a la de la mayor la de los skarns de este tipo, con
incremento de la cantidad de Fe con la evoluciôn del skarn (v.g. 
Costabona, GUY, 1979). Por lo teinto, concluimos que los
piroxenos de Almadenes reunen caracteristicas intermedias a las 
de los skams de Zn-Pb y W (FIG.36 y 38), fenômeno que es 
discutido posteriormente al tratar la tipologia de este skam.
IV.1.6.- Las idocrasas.
La idocrasa o vesubiana aparece como cristales accesorios 
asociados al skarn intermedio o a las clorititas IV del skarn 
oxidado. Su fôrmula estructural es muy compleja y hasta el 
momento existen diverses formulaciones de la misma (e.g.
HOCHELLA et ait., 1982, HOISCH, 1985). Este minerai se
caracteriza por una elevada tasa de soluciôn sôlida entre los 
componentes Mg, Fe, Al y Ti, lo que hace que tenga un gran 
potencial como indicador petrogenético aunque por el momento la 
ausencia de datos termodinàmicos fiables y el desconocimiento de
F."
Mn Mg
FIG.39.- Triangulo Fe - Mg - Mn de composlclones de Idocrasas. 
(1) Skarn oxidado (2) Skarn Intermedio.
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su estructura hacen su interpretaciôn dificil.
Existen dos términos extremos con soluciones sôlidas 
complejas, la idocrasa-Mg, que es la me]or conocida (HOCHELLA et 
ait. , op.ct.) y la idocrasa-Fe, producto de la sustituciôn de 
(Mg,Al) por (Fe, Ti) . Existen ademas otras sustituciones 
menores, ya que en la fôrmula general (HOCHELLA et ait. , 
op.ct.):
se reemplaza X(Ca) por Ha, K, Mn
Y(A1, Mg) Fe^% Fe^*, Ti, Mn, Ni, Zn, Cu
Z(Si) Al
Las idocrasas de Almadenes presentan casi totalmente 
saturadas las posiciones X y Z por Ca y Si respectivamente. La 
posiciôn Y esté ocupada por cantidades muy variables de Al, Fe, 
Mn y Mg, junte con cantidades relativamente altas de Ti. En las 
idocrasas del skarn intermedio se han reconocido trazas de Cu, 
Zn y Sn que se aie j an teôricamente en esta posiciôn. 
Sustituyendo al (OH) pueden aparecer cantidades variables de Cl 
y F (1,15-1.82).
La comparaciôn entre los distintos tipos de idocrasa (FIG.39) 
muestra que son minérales con gran variedad quimica, con una 
relaciôn inversa entre el contenido en Fe^* y Mg; se observa 
ademâs un aumento progrèsivo del Mn con el de Fe^*. Las del 
skarn intermedio presentan una relaciôn Mg/Fe^* alta y con poco 
Mn; las idocrasas asociadas a las clorititas IV tienen una 
relaciôn Mg/Fe^* baja con enriquecimiento progrèsivo en Mn, a 
medida que aumenta el Fe^\
IV.1.7.- Laa eoidotas
Las epidotas aparecen como minerai fundamental del aposkarn 
del mismo nombre; màs accesoriamente aparecen en las clorititas 
II, s k a m  anfibolîtico y en el periskam. Las ligadas al skarn 
anfibolitico y a las clorititas II son relictas del skam
J3d
A(l) 0(2) ❖O) 
7(4) «(5»
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%p*
FIG.40.- Contenido en plstacita de las epidotas de Almadenes 
(I) Skarn epldotltlco (2) Skarn epldota ♦ clorlta (3) Skarn 
oxidado (4) Skarn blotltlco 5) Perlskarn.
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epidotitico anterior en el tiempo y por ello se tratan 
conjuntamente. Presentan conposiciones muy diversas y que se 
interpretan como resultado de la variacidn de las condiciones 
fisicoquimicae del medio.
La serie clinozoisita-pistacita (serie de la epldota) es una 
disoluciôn sdlida que a alta temperatura que abarca el intervalo 
100xFe^*/(Fe^*+Al) entre 0 (clinozoisita) y 33 (epldota, 
KITAMURA, 1975, BIRD y HELGESON, 1980, 1981, BIRD et alt. ,
1984). A baja temperatura se ha citado la existencia de un gap 
entre ps^^ y ps^^ .
La fdrmula general de la epldota es:
(A)g[(M(l))(M(2))(M(3)]Si^0^^(0H) 
en la que se asume que los cationes se reparten en las tres 
posiciones octaédricas de tal manera que el A1 ocupa las 
posiciones M(2) y M(3), mientras que la M(l), la màs 
distorsionada, lo està por ceuitidades variables de Al y Fe^ * que 
son las que definen las variaciones en la solucidn sdlida. A 
partir de este esquema general BIRD y HELGESON (1980) abordan el 
problema de la estabilidad de la serie clinozoisita-epidota en 
base a datos de tipo tedrico proponiendo una relacidn 
orden-desorden basada en la temperatura de formacidn (ANEXO III) 
y que es fundamental para el càlculo de la actividad de este 
minerai.
Dentro de la clasificacidn general de las epidotas (HOLDAHAY, 
1972, LIOÜ, 1973) se denominan clinozoisitas aquellas con ps^^^ 
y epidotas las que presentan ps ^ ^ ^ , clasificàndose estas ültimas 
en Al-epidotas 5 ) o Fe-epidotas g.^,).
La posicidn A ocupada preferentemente por Ca, puede presenter 
asimismo cantidades variables de Mn, Mg, Fe^ * y Tierras Raras. 
En las posiciones M(l) puede entrar algo de Ti y Mg, asi como 
algo de Al en la posicidn Z, aunque nunca en proporciones 
superiores al 1% (FIG.41). En Almadenes se han localizado
EPIDO TAS





O  (4 ) O (5 )
FIG. 41.- a) Oiagrama triangular Ca - Fe - Al de epidotas. b) 
Dlagrama triangular Fe - Mn - TI de epidotas. (1) Skarn epldota 
* clorlta (2) Skarn oxidado (3) Skarn epldotltlco (4) Perlskarn 
(S) Skarn blotltlco.
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cantidades apreciables de Sn, Zn y Cu mediante EDAX y que 
localmente llegan al 5% en peso.
Las epidotas del skarn de Cerro de Almadenes presentan una 
marcada variaciôn composicional, incluso dentro de una misma 
litologla. A rasgos générales todas ellas son Al y Fe-epidotas 
(FIG.40 y 41). Ocupan un range muy extenso de solucidn sdlida 
( , con un màximo entre ps^^ y ps^^. Aunque dentro de una
misma muestra y grano puedan existir variaciones significativas, 
con incremento de Fe hacia el borde de los cristales, hay una 
tendencia general a reflejar en la composiciôn los contenidos de 
Al-Fe de la roca. Asi, las rocas relativamente pobres en Fe 
(periskarns, skarn biotltico) presentan los menores contenidos 
de pistacita Y P®9_j7 respectivamente ) , mientras que en
las ricas en Fe (ciertos skarns oxidados), se encuentran los 
va lores màs altos (P® 29-31^' de las epidotitas, clorititas
II y skarn anfibolitico, mayoritarias, ocupan ranges intermedios
12-27^ '
HOLDAHAY (1972) estudia tedricamente la formacidn de la 
epidota y demuestra que la composiciôn de ésta en ausencia de 
minérales saturados en Fe (caso del skarn biotitico, periskam y 
ciertas epidotitas) està condicionada por la de la roca caja y 
la f02 a temperatura definida. Dentro de esta llnea, tambien se 
observa (BIRD et ait., 1984) en sistemas geotérmicos actuales un 
aumento del contenido en pistacita al aumentar la temperatura.
En Almadenes no se ha observado ninguna tendencia apreciable 
de evoluciôn de las epidotas. Los contenidos en Ca de estas 
epidotas son muy constantes; solo existe una ligera sustituciôn 
por Mn, que junto con el Ti, son los elementos menores màs 
comunes en la posiciôn M(l). Las variaciones de estos dos 
elementos con respecto al Fe se muestran en la FIG.41a, en la 
que se observa una grem dispersiôn composicional. Unicamente las 
epidotas ligadas al s k a m  de epidota+clorita tienen mayores 
contenidos en Mn que el resto, mientras que no existen
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tendencias signlficativas en el caso del Tl.
Estas grandes variaciones composicionales en las epidotas 
parecen indicar que ni la f02 ni la temperatura han influido 
sensiblemente en la composiciôn de las epidotas; ünicamente el 
tipo de skarn (composiciôn del fluido) y la mineraiizaciôn 
asociada parecen controlar su composiciôn de alguna manera.
IV.1.8.- Los anfiboles y la ilvaita.
La composiciôn de los anfiboles de los skarns es muy variable 
(e.g. GÜILBERT, 1966, ERNST, 1966), siendo su fôrmula general:
V.B2W^,(0H,F,C1)
donde A= Na, K
B= Na, Li, Ca, Mn, Fe^*, Mg 
C» Mg, Fe^% Mn, Al, Fe^*, Ti 
T= Si, Al
y parece existir una disoluciôn sôlida continua entre las 
hornblendas y la serie tremolita-actinolita (DEER et ait.,1966, 
SPEAR, 1981, van der MARCKE, 1983). La proporciôn de Fe^* que 
aparece es muy pequena y su càlculo se detalla en el ANEXO III 
(SHIMAZAKI, 1982).
Los anfiboles de Almadenes presentan en su mayor parte las 
posiciones T y M(4) casi totalmente saturadas por Si y Ca
respectivamente. La FIG.42 représenta su proyecciôn en el 
diagrams de LEAKE (1978); muchos de ellos (>85%) se situan 
dentro del campo de los anfiboles càlcicos pobres en Al^* de 
composiciôn fundamentalmente actinolitica y ferroactinolitica y 
en menor grado tremolitica. Unicamente existen algunas 
excepciones con composiciôn de hornblende ferroactinolitica en 
el exoskam y de hornblendas en el caso de los péri skams. Los 
anfiboles del s k a m  biotitico presentan los menores contenidos 
en Fe y los ligados al skarn ilvaitico los màximos, lo que
indica que la relaciôn Fe/Mg de los anfiboles està controlada de
alguna manera por la composiciôn del fluido. Los anfiboles màs
tardios, que aparecen sustituyendo a los granates y en venas
Mg/Mg + F#
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FIG.42.- ClasifIcaclôn de anfiboles (LEAKE. 1978) (1) Skarn 
actinolitico (2) Skarn biotitico (3) Skarn Ilvaitico (4)
Perlskarn (S) Brechas pollaictlcas (6) Venas tardias (7) 
Sustituciôn del granate. A.- Ferroactinolita B.- Actinolita C.- 
Tremolita D.-Hornblenda ferroactinolitica E. - Hornblenda 
actinolitica F.- Hornblenda tremolitica G.- Ferrohornblenda H.- 
Magnesio hornblenda I.- Hornblenda tschermakitica J.-
Hornblenda ferrotschermakitica K.- Tschermakita L.-
Ferrotschermakita H*“ Magnesioantofillta N.- Antofilita ft.- 
Ferroantofilita 0.- Magnesiogedrita P.- Gedrita Q.-




FIG.43.- Triangulo Ca - Mg - ZFe de anfiboles. Cllnopiroxenos 
(A) Incluido en andradlta del skarn granatltico (B) Skarn 
piroxenltico (C) Skarn Intermedio Anfiboles (D) Skarn
actinolitico e llvaltlco (E) Skarn blotltlco (F) Perlskarn (G) 
Sustituciôn del granate (H) Venas tardias.
I g j  3111 A ( J i  3(31 






FIG.44.- Dlagrama Mn - Mg/Mg+Fe de anfiboles. (I) Skarn 
actinolitico e Ilvaitico (2) Skarn biotitico (3) Sustituciôn 
del granate (4) Perlskarn (5) Brecha pollmictlca (6) Venas 
tardias. (A) Limite ferroactinolita - actinolita (B) Idem 
actinolita - tremolita.
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tardias que cortan al aposkarn presentan composlclones 
subcélcicas y corresponden a antof111tas y grunerltas 
respectivamente.
Para définir los anfiboles se han establecldo un conjunto de 
tendencias, edenitica, riebeckitlca, hornblendica y pargasitica 
segun el tipo de sustituciôn prédominante (e.g. DEER et 
ait.,1966). El grado de sustituciôn pargasitica-edenitlca es 
minime (nunca superior a 0.4 en Na + K y a 0.8 en Al(IV)). 
Unicamente los anfiboles ligados al perlskarn contlenen 
cantidades superiores de Al(IV) y presentan cierta tendencia 
edenitica.
En la FIG. 4 3 se han representado los clinoanf iboles en un 
diagrams similar al de los piroxenos del skarn. La proyecciôn 
simultanés de ambos minérales muestra una correlaciôn entre las 
relaciones Fe/Mg del piroxeno y la del clinoanfibol que lo 
sustituye. Asi el skarn ilvaitico présenta los contenidos 
mayores en Fe y un rango composicional muy limitado, mientras 
que el actinolitico, que sustituye a piroxenos de gran variedad 
composicional, présenta menores y mâs variados contenidos en Fe.
En el dlagrama Mn/(Mn+Fe+Mg) (FIG.44) se observa una fuerte 
dispersiôn de los contenidos en Mn, sin que exista ninguna 
relaciôn con los de Fe, tal como ha sido descrito en otros 
skarns (Costabona, GUY, 1979).
Los contenidos en F y Cl de estos anfiboles han sido medidos 
localmente y ambos son muy bajos (<0.2% en el caso del Cl y 
0.0-1.4% en el del F). Los valores mâs altos de F corresponden 
al s k a m  biotitico.
IV.1.9.- Las biotitas y flooopitas.
La biotita aparece en las rocas plutônicas y gneises como 
minerai primario râpidamente desestabilizado por la alteraclôn 
hidrotermal. La flogopita se encuentra como minerai muy
ANNITA 
K2 Feg (SIg Al2)02(y0H)2 
Fe/Fw-Mg
SIDEROFILITA 

























K2Mq 5 AKSIs Al3)O20tOH)2 
EASTON ITA
FIG.45. - Dlagrama de composiciôn de biotitas y flogopltas. (1) 
Biotitas y flogopltas skarn blotltlco (2) Flogoplta mirmoles 
(3) Blotlta verde en zonas de clzalla (4) Cherts (A) Biotitas 
paragnelses fémlcos (VILLASECA. 1983) (B) Biotitas de granltos 
BRANDEBOURGUER. 1984) (C) Flogopltas de flogopltitas (Van der 
MARCKE. 1983).
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corrlente en los mârmoles. Como minérales hidrotermales aparece 
la biotita en las rocas de alteraclôn àclda, la flogoplta en el 
perlskarn y ambas en el skarn blotltlco.
La blotita-flogopita forman soluciôn sôlida compléta entre 
cuatro términos extremos (FIG.45), flogopita, annita, eastonita 
y siderofilita con sustituciones de tipo:
Mg^* = Fe^* (annita.-siderofilita. y flogopita-eastonita)
Mg^* = Fe^*, Al^*, Si** Al^* (biotita-flogopita)
GUNOW et ait. (1980) citan soluciôn sôlida compléta entrelos 
extremos flogopita, siderofilita y annita, cuya fracciôn molar 
se calcula mediante las ecuaciones que se describen en el ANEXO
III.
El contenido en F y Cl es muy variable (GUNOW et alt.,op.et., 
MUnOZ y SWENSON, 1981) y refleja de una manera signlficativa el 
contenido en volâtiles en los procesos magmâticos e 
hidrotermales.
En la FIG.45 se han representado las composiciones de estas 
micas en comparaciôn con flogopititas asociadas a periskams 
(vem der MARCKE, 1983), rocas plutônicas del Sistema Central 
(BRANDEBOURGUER, 1983) y rocas metamôrficas aflorantes en las 
cercauîias de Segovia (VILLASECA, 1983). Asi, las biotitas fruto 
de la alteraciôn âcida de los gneises muestran una relaciôn 
Fe/Mg similar y probablemente heredada de la roca original, 
mientras que el contenido de Al(IV) disminuye sensiblemente, en 
relaciôn con un posible incremento de aSiOz de los fluidos. Las 
biotitas del skarn biotitico tienen relaciones Fe/Mg mâs bajas 
que las ligadas a rocas aluminicas, mientras las flogopitas de 
este skarn presentan relaciones algo mâs bajas en Fe/Mg que las 
flogopitas metamôrficas de los mârmoles, indicando que 
probablemente son micas metcunôrficas heredadas del protolito. Su 
composiciôn es, asimismo, muy similar a la de otras flogopitas 
metasomâticas (van der MARCKE, op.ct.). Finalmente, las
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flogopitas que aparecen ligadas a los chert hidrotermales 
tardios, presentan texturas heredadas del màrmol aunque se 
distinguen de las flogopitas metamôrficas por un menor contenido 
en Fe y mayor de Al*^.
IV.1.10.- Otros minérales na metalicos
La escapolita aparece en venas ligadas a las milonitas y 
ultramilonitas dentro de la Serie Verde. Su composiciôn es 
cercana al término marialita con contenidos muy bajos en Cl y F.
La esfena se encuentra ligada a todo el desarrollo del 
exoskarn y, tal como es frecuente en skarns (HIGGINS y RI8BE, 
1976, KWAK, 1978b, CASQUET y TORNOS, 1984), présenta una fuerte 
desviaciôn de la estequiometria teôrica hacia términos de tipo 
grothita. En estas existe una fuerte sustituciôn de Ti** y Ca^* 
por (Fe, Al)^ *, sin que los pocos anàlisis realizados indiquen 
tipo alguno de tendencia. Los valores de Al^* (0.11 a 0.34) son 
similares a los citados por KWAK (0.239, op.ct).
La prehnita que aparece en venas ligadas a las milonitas y 
ultramilonitas de la Serie Verde no présenta desviaciones 
significatives con respecto a la composiciôn teôrica. Présenta 
muy poca sustituciôn de Al^* por Fe^* en la posiciôn octaédrica. 
Esta sustituciôn no parece ser debida a la temperatura (BIRD et 
ait., 1984), sino que parece estar asociada a la composiciôn del 
fluido (BIRD y HELGESON, 1981).
IV.2.- LOS MINERALES METALICOS.
Los minérales metàlicos estàn intimamente ligados al 
desarrollo del aposkarn, del que localmente forman màs del 50% 
en volumen. La asociaciôn es relativamente monôtona y està 
formada en un 80% por esfalerita, calcopirita y magnetita, 
apareciendo el resto (casiterita, scheelita, pirita, bismutina, 
galena, bismuto nativo, sulfosales de Bi-Cu-Pb-Ag, y en mucha 
menor proporciôn estannina, arsenopirita, pirrotina, cobaltita, 
bornita y tennantita) en cantidades mucho màs accesorias (CDADRO
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VIII); el skarn de alta temperatura aparece casi exclusivamente 
mineralizado con esfalerita. La distribuciôn de los metàlicos en 
el aposkarn es muy variable aun dentro de rocas del mismo tipo, 
aunque se observa una tendencia a concentrarse en tres tipos 
caracteristicos:
- Skarn de epidota+clorita
- Skarn anfibolîtico rico en Fe.
- Clorititas I y II______________
existiendo removilizaciones posteriores a favor de fracturas.
Mientras que en el skarn de epidota+clorita aparecen casi 
exclusivamente sulfuros y en el skarn anfibolîtico sulfures y 
magnetita, en las clorititas I y II se concentra la mayor parte 
de la minerai izaciôn de Sn-W (casiterita, scheelita y en menor 
grado estannina), siendo los otros metàlicos màs accesorios.
En la secuencia general de apariciôn de minérales metàlicos 
(CUADRO VIII) se observa la evoluciôn paragenética desde el 
skarn clinopiroxenîtico a las clorititas I y II. Existen algunos 
minérales como inclusiones minuscules (pirrotina, arsenopirita, 
cobaltina) que aparecen siempre blindados en calcopirita, pirita 
o magnetita y que parecen corresponder a fases relictas, 
inestables en las nuevas condiciones.
Los minérales màs caracteristicos e interesantes, sobre los 
que se ha realizado anàlisis quîmico son:
IV.2.1.- Bgfaleizltq
La esfalerita es un minerai metàlico de gran importemcia para 
la interpretaciôn de paragénesis hidrotermales ya que es muy 
refractario y su composiciôn quimica aporta gran informaciôn 
sobre las variables fisicoquîmicas de la mineraiizaciôn (e.g. 
SCOTT, 1983, MOLES, 1983), sobre todo en ambientes de 
enfriamiento suficientemente ràpido como son los skarns.
En Almadenes es el minerai metàlico màs abundante y que màs
,0
FIG. 46. - Dlagrama triangular S - Zn - Fe de esfalerltas. (1) 
Skarn cllnopiroxenitlco mineralizado (2) Skarn epldota > 
clorlta (3) Skarn anfibolîtico (4) Clorititas I y II (5) Rocas 
hidrotermales tardias.
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variada distribuciôn muestra, presenténdose desde la piroxenita 
de alta temperatura hasta en la removilizaciôn hidrotermal 
tardia. Generalmente se presents como gruesos granos 
alotriomorfos con abundantes inclusiones de otros minérales. En 
las esfaleritas se observa una tendencia general (FIG.46) al 
incremento del contenido en Fe con la evoluciôn del skarn. Esta 
evoluciôn queda interrumpida en las esfaleritas de la alteraciôn 
hidrotermal tardia.
Los contenidos de Cd (0.22 - 1.08%) no muestran tendencias 
definibles, mientras que el In aparece ünicamente en el skarn 
piroxenltico (0.-0.07%). Los contenidos en Mn son proporcionales 
asimismo a los de la roca encajante; en el skarn piroxenltico 
son los mâs altos (0.12 - 0.84), no existiendo tendencia visible 
en el aposkarn (0 - 0.14).
El contenido en Cu parece experimentar un incremento en 
relaciôn directa con la cantidad de calcopirita en gotas 
("copper disease", BARTON y BETHKE, 1987) diseminada en la 
esfalerita; desde las esfaleritas sin gotas (0 - 0.12, s k a m  
piroxenltico) a las esfaleritas con pocas inclusiones 
diseminadas (0.02 - 1.01, skarn anfibolîtico, cloritita II y 
venas tardias) y finalmente las esfaleritas con mâs del 10% de 
calcopirita (0 - 6.55, clorititas I y skarn epidotitico). En 
general existe una relaciôn directa entre el contenido en Fe y 
Cu en la esfalerita y a su vez con la con la cantidad de 
calcopirita diseminada. Sin embargo es posible que algunos 
anàlisis reflejen minüsculas inclusiones de calcopirita dentro 
de la esfalerita, de tamano inferior incluso al de resoluciôn de 
la microsonda.
Las gotas de calcopirita son las inclusiones mâs frecuentes 
en la esfalerita. Se presentan con tamanos siempre inferiores a 
los 0.5 mm., sin orientaciôn aparente, aunque a veces pueden 
mostrar cierto control cristalogràfico por el minerai huésped. 
Estas inclusiones de calcopirita las interpretamos como debidas
1 3 2
a :
- La acclôn de disoluciones tardias ricas en Cu que reemplazan a 
la esfalerita rica en Fe y penniten cristalizar a la 
calcopirita en discontinuidades cristalinas y bordes de grano 
entre 200 y 400“c (BARTON y BETHKE, 1987, SUGAKI et ait., 
1987). Este fenômeno se ve favorecido por la los esfuerzos 
tectônicos (De WAAL y JOHNSON, 1981).
- A la cristalizaciôn simultànea de ambos minérales y expulsiôn 
de la calcopirita a discontinuidades (pianos de exfoliaciôn y 
cristalogràf icos, fracturas, bordes de grano, HUTCHINSON y 
SCOTT, 1981, SCOTT, 1983) por su mayor energia de 
cristalizaciôn (MOLES, 1983),
desechàndose un origen ligado a la exsoluciôn de la calcopirita 
en la esfalerita, tal como ha sido propuesto por EDWARDS (1954), 
y usado con criterios geotermométricos por MARTINEZ FRIAS et 
ait. (1984). Los datos expérimentales indican que la mâxima 
solubilidad del Cu en esfalerita no llega a superar el 1.8% 
molar a 65o“c y 5 kb, en equilibrio con pirita, pirrotina y 
producto intermedio (iss). Por lo tanto, solo pueden 
interpretarse como productos de posible exsoluciôn los raros 
granos mixtos de calcopirita - pirrotina (desestabilizaciôn de 
iss similar a cubemita por debajo de 350-400°C , HUTCHINSON y 
SCOTT, op.ct.).
IV.2.2.- Calcopirita.
La calcopirita aparece en masas alotriomorfas de grueso 
tamano en todo el aposkarn mineralizado, con abundantes 
inclusiones irregulares de sulfosales, magnetita, pirita, y 
cobaltita. La deformaciôn progrèsiva produce una deformaciôn 
düctil muy intensa con mac1ado tectônico y removilizaciôn a lo 
largo de fracturas. Los anàlisis realizados no muestran 
contenidos significativos de elementos traza y la composiciôn no 
se aleja sensiblemente de la teôrica. Sin embargo, existe un 
mayor contenido en S y Fe en las calcopiritas ligadas al skarn 
de epidota+clorita frente a las de las clorititas I y II y skarn
cu
FIG.47. - Oiagrama triangular de composiciôn de calcopiritas. 
(1) Skarn epldota ♦ clorlta (2) Skarn anfibolîtico (3) 
Clorititas I y II (*] Composiciôn teôrica de la calcopirita.
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anfibôlico (FIG.47).
IV. 2. 3.- Pirita 3: pjrrotina
La pirita se présenta ligada al skarn epidotitico, asociada a 
la magnetita y parcialmente sustituido por ella en el 
anfibolitico. En las clorititas II aparece relicta y englobada 
por magnetita, esfalerita y calcopirita. Son cristales 
generalmente idiomorfos con zonado textural definido por la 
disposiciôn de inclusiones (calcopirita, galena, magnetita, 
esfalerita...) y abundantes texturas de deformacidn de tipo 
düctil y fràgil (McCLAY y ELLIS, 1984). El anàlisis quimico de 
las piritas no refleja tendencia evolutiva alguna. Son muy 
estequiométricas, con cantidades muy bajas y cerca del limite de 
detecciôn, de Cu (0 - 0.18%), Co (G - 0.13%), Ni (0 - 0.05%) y 
Mn (0 - 0.06%).
La pirrotina es accesoria como minüsculas inclusiones 
redondeadas dentro de la pirita (<0.1 mm.). Debido a su pequeno 
tamano no ha sido posible realizar un anàlisis lo 
suficientemente preciso.
IV.2.4.- Magnetita.
La magnetita se encuentra como minerai metàlico principal en 
el skarn anfibolitico, es màs accesoria en las clorititas I y 
ausente en el skarn epidotitico. En esta evoluciôn se observa 
una progrèsiva sustitucidn de la pirita por la magnetita y 
abundantes intercrecimientos calcopirita - magnetita. Aparece en 
gruesos granos idio a alotriomorfos, con inclusiones, localmente 
orientadas, de casiterita, calcopirita y esfalerita, s in que se 
hayan detectado exoluciones de otros ôxidos (ilmenita, rutilo). 
La deformacidn se manifiesta fundamentalmente en una cataclasis 
y ràpida recristalizaciôn. Composicionalmente son magnetitas 
puras con muy pocas impurezas de Mn y S. La ausencia de 
intercrecimientos con ilmenita y de cantidades aprecieüïles de 
elementos tipicos de rocas bàsicas, V Cr, Ni excluye la 
posibilidad de que sean magnetitas heredadas de rocas igneas
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bàsicas, tal como ocurre en los skarns de Botallack (Van der 
MARCKE y VERKAEREN, 1986).
IV.2.5.- Casiterita
La casiterita se encuentra principalmente como pequenos 
granos idio a subidiomorfos en el skarn anfibolitico y 
clorititas II, sin que se observe ninguna removilizaciôn 
ulterior en fracturas. Se encuentra ligada espacialmente con la 
magnetita, en la que se encuentra incluida frecuentemente; muy 
localmente se han observado inclusiones de bornita dentro de la 
casiterita. Debido a su tamaAo los anàlisis realizados no son 
muy precisos, y se han detectado cantidades apreciables de Si y 
Al provenientes probablemente de la ganga. Présenta hasta un 6% 
de Fe y 0.43% Ti, poco W0^(0.02), Ta (0.06) y no ha sido 
detectado Nb.
IV.2.6.- scheelita
La scheelita aparece como minerai muy accesorio en el skarn 
epidotitico, accesorio en el anfibolitico y frecuente en las 
clorititas I y II y rocas hidrotermales tardias, mostrando 
generalmente una tendencia muy independiente del resto de los 
minérales metàlicos. Aparece en granos muy heterométricos (10 mu 
a 1 cm.), por lo general màs gruesos, dispersos y corroidos en 
los tipos de mayor temperatura que en los de baja temeratura, 
donde el tamano de grano es màs fino, fenômeno observado en 
otros muchos lugares (EINAUDI et ait., 1981, KWAK, 1983).
Presentando una fuerte removilizaciôn con la tectônica, hasta el 
punto que gran parte de la scheelita aparece como rellenos 
masivos a lo largo de fracturas tardias en todo el aposkarn.
Aunque se poseen muy pocos dates anallticos sobre el contenido 
en Mo de la scheelita estes, junte con la fluorescencia blemco 
azulada a la luz UV indican que ésta se encuentra muy empobrecida 
en Mo (<1%), con respecte al màximo teôrico (34% Mo, HSU y GALLI, 
1973). Esta composicion es tipica de los skarns reductores 
(NEWBERRY, 1983).
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IV.2.7.- Sulfosales del sisteroa Bi-Pb-Aq-Cu. galena, bismutina y 
bjgffiytP,
Las sulfosales que aparecen en Otero tienen unas 
caracteristicaa opticas muy similares (CUADRO XI), por lo que 
muchas veces solo son discriminables mediante microsonda. La 
bismutina, galena y bismuto, aunque no son sulfosales, se han 
englobado junto a estas por presentarse paragenéticas con el las 
y tener caracteristicas parecidas.
Estos minérales aparecen casi exclusivamente como pequenas 
inclusiones alotriomorfas dentro de la calcopirita o diseminadas 
en el skarn anfibolitico y clorititas II. Las sulfosales son 
tipicas de los skarns y han sido citadas en varios de ellos 
(galenobismutina, cosalita, wyttichenita, GUITARD y LAFFITE, 
1966, LOPEZ RUIZ et alt., 1967, CRAIG, 1967). La existencia de 
una solucidn sdlida compléta a alta temperatura entre Cu-Ag 
(SKINNER, 1966) e incomplete entre Pb-Ag-Bi (HODA y CHANG, 
op.ct), la gran cantidad de minérales y los abundantes cambios 
de fase hacen que por el momento sea un grupo poco entendido 
(e.g. CRAIG, 1967, CRAIG y BARTON, 1973, HODA y CHANG, 1975, 
BARTON y SKINNER, 1979), aunque muy interesante, ya que el 
conjunto de las sulfosales présenta gran potencial como
indicador de las condiciones de formacidn.
Todas ellas pertenecen al conjunto de las sulfosales de
Pb-Cu-Bi-(Ag), del que se conocen alrededor de treinta minérales 
(CRAIG y BARTON, 1973, HODA y CHANG, 1975). Las sulfosales
detectadas se pueden agrupar en los tres subsistemas Bi-Cu-Ag, 
Bi-Pb-Cu y Bi-Pb-Ag (FIG.48a, b y e ) .  Debido al pequeho taunaino y 
escasez, no ha sido posible su perfects caracterizacidn medizmte 
difracciôn de RX, e incluso mediante microsonda, por lo que en 
ocasiones el anàlisis se ha realizado mediamte dispersiôn de 
energia y es üniccimente aproximativo. Las principales
caracteristicas quimicas de estos minérales son:






mayor cantidad de Pb y Cu en solucidn sdlida en las ligadas a 
las clorititas II que las asociadas al skarn anfibolitico 
(FIG.48). El contenido en Ag y Sb de ambas es muy bajo (<0.6% 
y <0.35%), mientras que el Se y Fe es re lat ivamente alto 
(<1.36% y <2%, respectivamente).
* Galena: Présenta contenidos de Ag y Bi que no superan el 2-3%. 
Présenta trazas de Se (0.8-1%) y Cu (0.5-1.5%)
* Wyttichenita: Es la suifosai màs abundante en Almadenes. 
Muestra gran sustitucidn del S por Se (hasta el 7%) y 
cantidades apreciables de Ag, que sustituye preferentemente al 
Bi en las clorititas II (12%) frente al skarn anfibolitico 
(5%). La relacidn Cu/Ei se adapta a la tedrica, mientras que 
el Sb y Pb son elementos traza. Esto contradice en parte los 
datos expérimentales de SUGAKI et ait. (1981) que no 
encuentran rango apreciable de solucidn sdlida en la 
wyttichenita excepto cuando esté en equilibrio con calcopirita 
(hasta el 1% en este caso).
* Cosalita: Se ha observado un minerai con caracteristicas 
mineraldgicas y fisicas (MDV=170-179, Ref=44.5-45%) similares 
a las de cosalita. La composicidn ha sido confirmada mediante 
EDAX.
* Lilianitas: Con un amplio espectro de solucidn sdlida, las 
lilianitas son términos intermedios de la solucidn Bi-Pb con 
sustitucidn variable de Pb por Bi y Ag (PATTRICK, 1984). Se 
han reconocido dos granos que composicional y 
petrogràficeunente (MDV=114-122, Ref.=41-41.5%) son similares a 
este con junto, aunque parte del Bi y Ag son sustituldos por 
Cu. Visto que esta sustitucidn no ha sido citada en la 
bibliografia, se asume para estos granos la composicidn de 
lilianita con solucidn sdlida extensible al Cu.
* Galenobismutina: Aparece como minüsculos granos identificados 
mediante EDAX y cuyas caracteristicas dpticas coinciden con 
las descritas por LOPEZ RUIZ et ait. (1967).
* Estromeyerita-Jalpaita: Dentro de este grupo poco conocido de 
sulfosales de Ag-Cu se han incluido pocos y pequenos granos de 






(22-35%) muy variables. Los contenidos de Pb y Bi son casi 
nulos. La amplia solucidn sdlida existante en estos minérales 
(SKINNER, 1966, RAHMDOR, 1984) no permits définir que mineral 
del conjunto es. Aunque son minérales tipicamente 
supergénicos, las relaciones paragenéticas apuntan en este 
caso hacia un origen hipogénico.
* Suifosai X: Corresponde a un minerai detectado en diverses 
muestras del skarn anfibolitico y cuya composicidn se 
corresponde con términos intermedios entre la aikinita y 
emplectita, con una fdrmula similar a:
Cu^Bi^PbS^
en la que el Cu esté sustituido parcialmente por Fe (2.5-3%) y 
Ag (1-2%) y el S por trazas de Sb y Se. No se han encontrado 
citas de una suifosai de composicidn equivalents.
* Suifosai Y: Asimismo dentro del skarn anfibolitico se han
reconocido un conjunto de granos de composicidn intermedia 
entre la emplectita-matildita y wyttichenita, con variedad 
composicional y contenidos en Ag de hasta el 8%.
Se ha localizado en la muestra (P-4402, skarn anfibolitico) 
un intercrecimiento simplectitico entre dos sulfosales, que 
parecen corresponder a wyttichenita y suifosai Y. No se conocen 
citas en la bibliografia (EDWARDS, 1954, RAHMDOR, 1984) de 
intercrecimientos simplectiticos entre sulfosales.
IV.2.8.- Otros minérales metàlicos anallzados.
La bornita aparece como pequenos granos diseminados en la 
cloritita I y II y con una composicidn similar a la tedrica. 
Unicamente presentcin minimas cantidades accesorias de Ag (hasta 
0.26%), Se (0.08%) y Pb. Aunque se ha considerado la bornita 
como minerai de origen tipicamente supergénico, su asociacidn 
directa con minérales hipogénicos, su inclusidn en éstos 
(localmente aparece incluida en casiterita) y ausencia de 
minérales descendentes, nos lleva a consideraria en este caso 
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FIG.49.- Cofflposlciôn de estanninas de clorititas I.
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abundantes intercrecimientos o exsoluciones ie tipo 
Windmansttaten de calcopirita (tipo W de DURASZ O  y  T A Y L O R ,  198 2) 
que tambien apuntan hacia un origen hidrotermal.
La estannina aparece como minüsculos granos diseminados en el 
skarn anfibôlico y clorititas II o como intercrecimientos con 
esfalerita en la cloritita I. Muestra una solucidn sdlida 
compléta a alta temperatura con calcopirita y esfalerita (MOH, 
1974, 1975), lo que le permite desarrollar estructuras complétas 
de exsolucidn a baja temperatura. Utiles en algunos casos como 
geotermdmetros. Las estanninas analizadas presentan altas 
proporciones de Zn (21-26% kesterita, FIG. 49) y no se han 
observado cantidades apreciables de Ag.
Otros minérales no anallzados por su pequeho tamano o ser muy 
accesorios son la tenantita y la arsenopirita.
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V.- CARACTERIZACION GEOQUIMICA QZ L& ALTERACION HIDROTERMAL
Se ha realizado un total de 72 anàlisis quinicos de elementos 
mayores y menores de las rocas inalteradas y de las résultantes 
del proceso hidrotermal para establecer el comportamiento 
geoquimico de las diversas litologias durante el proceso 
metasomàtico. La secuencia geoquimica, al igual que la 
mlneraldglca y la petrogràfica, se describe separando por un 
lado las rocas igneas (granitos y diques) y por otro los 
màrmoles y los skarns; la evoluciôn hidrotermal de ambos grupos 
converge finalmente en las clorititas, que se forman en el
contacte granito-Serie Verde. El estudio de elementos menores se 
ha limitado casi exclusivamente al de los cinco elementos 
metàlicos fundaments les en Almadenes : Cu, Zn, Pb, W y Sn. El
muestreo realizado ha sido limitado; esto, unido a la gran
heterogeneidad de las muestras y a la superposiciôn de facies 
metasomàticas a pequena escala hace que los resultados obtenidos 
de la geoquimica no sean definitives y los contenidos en
elementos metàlicos no pueden considerarse en ningün caso como 
leyes generalizables al resto del yacimiento.
Para el estudio del intercambio de materia (mass balance) 
durante la alteraciôn hidrotermal, es necesario establecer 
inicialmente un sistema de referenda. Asi, la transformaciôn a 
volumen constante (método de la celdilla de BARTH) està
justificada en casos donde existen pruebas évidentes de 
transforméeiones isovolumétricas (GUY, 1979, CASQUET, 1980, Van 
der MARCKE, 1983). Sin embargo, este hecho es cuestionable en la 
mayor parte de las bandas de deformacidn, donde existen 
probablemente importantes cambios de volumen, debidos a la 
trituraciôn y disoluciôn bajo presiôn, asi como a la propia 
actividad hidrotermal.
*0
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FIG.SO.- Evoluciôn normalIva durante el proceso de 
eplslenltlzaclôn (A) y deformacidn (B) de las rocas granltlcas.
(1) y (2) adamellltas (19), (20) y (18) epislenltas, (21)
eplslenlta slllclfIcada, (34) cloritita III,
(9),(5),(8),(12),(10),(7),(11),(6) alteraciôn âclda sobre 
granitos, (IS), (16), (4) granlto slllclfIcado, (4),(14) brechas 
hldràullcas, (26),(27) ultramllonltas, (33) cloritita I.
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V.I.- GEOQUIMICA DE LA ALTERACION HIDROTERMAL SOBRE LAS ROCAS 
ALUMINICAS.
Los datos expérimentales (BEANE y TITLEY, 1981), geoquimicos 
y petrogràficos (LEROY, 1984, CATHELINEAU, 1985) demuestran que 
durante la alteraciôn hidrotermal de materiales graniticos, el 
Al se comporta generalmente como un elemento inerte, al igual 
que el Ti (GOLDING y WILSON, 1983, Van der MARCKE, 1983). Esta 
premisa ha sido utilizada tradicionalmente para el càlculo de 
balances geoquimicos en rocas silicoaluminicas, ya que en 
condiciones de variaciôn de volumen, estos elementos inertes 
sirven para définir, junto con la composicidn y la densidad de 
las rocas original y final, el conjunto de ecuaciones de balance 
de masas (GRESSENS, 1967). Sin embargo, en àreas externes a la 
mineralizaciôn de Almadenes se observa que la episienitizaciôn 
se produce a volumen constante, fenômeno incompatible en el caso 
de Almadenes, con la premisa de que el Al y el Ti son inertes y 
la intense deformacidn existante. Sin embargo, y a falta de 
otros datos, se asume con limitaciones el papel inerte del Al 
durante el proceso. Toda esta problemética es actualmente el 
tema de una tesis doctoral en curso (J.M. Caballero).
V.1.1.- lA episienitizaciôn ligada m la. etapa 1
Geoquimiceunente este proceso se caracteriza por un descenso 
graduai del cuarzo normativo hasta casi su total desapariciôn 
(anal.17, ANEXO I, FIG.50, CUADRO XII), acompahado de un 
incremento del componente albitico a costa de un lavado del K y 
del Ca (ortosa y anortita) del gremito y un ligero descenso de 
los ferromagnesianos (disoluciôn de biotita). El contenido 
anormalmente alto de CaO, que se traduce en la apariciôn en la 
norma de diopsido-hedembergita y wollastonita y en el valor 
extremadamente bajo del corindôn normativo de alguna episienita, 
es debido a la existencia de epidotas, zmfiboles o carbonates en 
fisuras o vacuolas, bien ligados a la formaciôn de un peris)cam, 
bien debidos a una alta actividad del Ca^* en los fluidos 
tardios ligados al proceso de episienitizaciôn.
--------
FIG. 51.- Diagrama Qi - Fi con la evoluciôn de la alteraciôn 
hidrotermal sobre rocas igneas (A) Proceso de episienitizaciôn 
(B) Alteraciôn hidrotermal ligada a la etapa II. (1) Adamellita
(2) Episienita (3) Alteraciôn âcida sobre granitos (4) 
Ultramilonita (5) Granito silicificado (6) Cloritita I (7) 
Cloritita III (8) Dique’ cloritizado (9) Dique albitizado (10) 
Brecha hidràulica (11) Periskarn. En la esquina superior dcha. 
se han representado las distintas tendencies de
episienitizaciôn segûn CATHELINEAU (1986); (I) Lavado del cuarzo
con relleno tardio de cuarzo (A), albita (Bi) o feldespato K 





FIG. 52. - Diagrama Qa 83 Fa de LA ROCHE (1980) mostrando las 
tendenclas de eplslenltlzaclôn (e), deformaclôn (a y b) y 
clorltlzaclôn tard la (c, d y f). El eje (1) représenta la 
disoluciôn progresiva del cuarzo (epislenltas feldespàtlcas) y 
el (2) la moscovltlzaclôn de los feldespatos (epislenltas 
mlcàceas) segûn LEROY (1984). (1) Adamellita (2) Eplslenlta
(3) Alteraciôn àclda sobre granitos (4) Granlto slllclfIcado 
(5) Brecha hidràulica (6) Ultramilonita (7) Cloritita I (8) 
Cloritita III (9) Dlques dlabàslcos hidrotermalIzados (10) Zona 
de clzalla cercana y contemporànea (APARICIO y BELLIDO. 1977).
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Las FIG.51 a 53 muestran tres tipos de diagramas geoquimicos, 
en gran parte complementarios y ütiles para la representaciôn de 
fenômenos hidrotermales en granitos. La proyecciôn de los 
anàlisis en el diagrama (Qi-=Si/3-(K+Na) , Fi-K-Na) de LA ROCHE 
(1980), algo modificado por CATHELINEAU (1985) para la 
clasificacidn tipolôgica de las episienitas (FIG.51), muestra 
una tendencia similar a las del tipo II de este ültimo autor, 
con metasomatismo mayoritariamente sddico (albititas
prédominantes), con precipitaciôn de albita asociada con la 
desilicificacidn. En la FIG.52 se han representado los anàlisis 
de las rocas igneas alteradas de Almadenes en el diagrama QaBaFa 
de LA ROCHE (en LEROY, 1984). En el caso de las episienitas se 
observa una evoluciôn muy similar a la citada por LEROY (op.ct.) 
para las episienitas uraniferas de Bernardan (Francia) (vectores 
e y 1, respectivamente); la alteraciôn tardia de estas 
episienitas (clorititas III, vector f) es sensiblemente distinta 
a la definida por este autor (vector 2), ya que en el caso de 
las episienitas de Bernardan la alteraciôn tardia es 
mayoritariamente a sericitas. Finalmente, la evoluciôn que 
muestra la episienitizaciôn en el diagrama (A1/3-K) - (Al/3 -Na) 
(FIG.53) indica que el metasomatismo sôdico ligado a la 
formaciôn de albita es sincrônico con la disoluciôn de ortosa y 
cuarzo, a los cuales reemplaza.
La silicificacion tardia de las episienitas (anal.21) no 
modifica las cantidades relatives de Al-Na-K (FIG.53), pero si 
produce un fuerte descenso relative de todos ellos frente al 
cuarzo. La proporciôn de màficos no expérimenta teunpoco 
variaciôn, al sustituir el cuarzo exclusivamente a los 
feldespatos.
El balemce geoquimico a Al constante durante la 
episienitizaciôn de los granitos confirma lo descrito 
previamente: una pérdida ràpida de SiOz y en menor grado en 
FezOa, MgO y K2O, en condiciones de una fuerte reducciôn de 
volumen (15%) (FIG.54 y CUADRO XIII) . Esto puede ser debido
LAVADO K
%
FIG.53. ' Diagrama (Al-Na/3)-(Al-K/3). (1) Adamellita (2)
EplslenltaO) Alteraciôn àclda sobre granitos (4) Ultramilonita 
(5) Granito silicificado (6) Cloritita I (7) Cloritita III (8) 
Dique cloritizado (9) Dique albitizado (10) Brecha 
hidràulica(11) Periskarn. (a) es la tendencia de 
episienitizaciôn con sustitucidn mayoritaria de ortosa por 
albita y (b) la de sustitucidn de cuarzo por albita, suponiendo 
en ambas aluminio constante.
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bien a la reducciôn de volumen producida al triturar las
episienitas para calculer su densidad, ya que son rocas porosas, 
bien a la reducciôn de volumen producida en las episienitas por 
efecto de la deformacidn existante en Almadenes y que no se
manifiesta en otros lugares. En los estadios iniciales del
proceso de episienitizaciôn el K2O y FezOa permanecen como 
elementos inertes (etapa de desilicificaciôn), mientras son
astables la microclina y la biotita cloritizada. En el siquiente 
paso évolutive, tras pasar la silice a ser perfectamente môvil 
(roca virtualmente sin cuarzo modal), ambos elementos pasan a su 
vez a ser môviles, y el feldespato potâsico (y la clorita?) es 
sustituido por albita. La silicificaciôn tardia de la episienita 
conlleva un incremento volumétrico (relleno de poros) junto a 
un aporte de KzO (microclinizaciôn tardia).
Estas tendencies de evoluciôn geoquimica de episienitas son 
similares a las descritas en los trabajos de PASCAL (1979),LEROY 
(1984), CATHELINEAU (1986) y POTY et ait. (1986).
V.I.2.- Alteraciôn hidrotermal ligada a,la etapa II.
La alteraciôn hidrotermal âcida se desarrolla bien sobre 
granitos inalterados o sobre las episienitas de la etapa 
anterior. Las caracteristicas geoquimicas de las segundas quedan 
râpidamente obliteradas por la deformaclôn y ambos tipos adoptan 
una misma tendencia. Asi, de los granitos tectonizados
anallzados, ûnicamente dos, (anal.9 y 12, ANEXO I), de carâcter 
infra y protocataclasitico respectivamente, muestrem un 
contenido en Na superior al de los granitos inalterados 
(FIG.53), sugiriendo que son episienitas afectadas por la etapa 
II.
Geoguimicamente esta deformaclôn II conlleva una evoluciôn 
hidrotermal inversa a la de la episienitizaciôn, con pérdida 
râpida y continua de feldespatos e incremento de mâficos 
(cloritas). Las rocas muestran una graduai e intensa 
silicificaciôn que aparece reflejada ya en los tipos menos
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deformados en los diagramas Q 3 - B 3 - F 3 , Q i - F i  y ( Al/3-Ha ) -( A1/3-K) 
(FIGS. 51, 52 y 53) y que culmina con la formaciôn del granite
silicificado. En la norma (CUADRO XII), el proceso se refleja en 
la disminuciôn progresiva del contenido en anortita, albita y
ortosa e incremento del cuarzo y del corindôn, ligado este
ultimo al aumento modal de cloritas. Asumiendo el aluminio
constante (FIG.54, CUADRO XIII), existe un aporte progrèsivo de 
SiOz (sobre todo en las primeras etapas de deformacidn), H2O 
(que se refleja en el aumento en la cantidad de minérales 
hidratados, sericita y clorita) y en menor grado FezOa. El MgO, 
CaO y KzO muestran una tendencia muy irregular asociada al
crecimiento de minérales accesorios (epidota, microclina...), a 
veces ligados al periskarn o venas tardias. Toda esta alteraciôn 
hidrotermal se produce en condiciones de continue descenso de 
volumen hasta las cataclasitas (la sustitucidn de éstas por el 
grzmito silicificado es isovolumétrica, CUADRO XIII), excepto en 
los términos iniciales, donde hay hasta un 32% de incremento de 
éste, fenômeno probablemente debido al crecimiento de cuarzo y 
micas a costa de los feldespatos sin deformacidn intensa.
Al comparar la evoluciôn de estas rocas con la observada por 
APARICIO Y BELLIDO (1977) en una falla similar y localizada en 
las proximidades de Almadenes (FIG.3) se observa que la 
evoluciôn geoquimica de ambas coincide hasta los términos 
cataclasiticos (FIG.52). Sin embargo, en las rocas màs 
deformadas mientras que las muestras de APARICIO y BELLIDO 
(op.ct.) siguen un proceso évolutive prolongaciôn del anterior y 
sentido inverso al de la episienitizaciôn hasta los términos 
ultramiloniticos del centre de la falla (vector 1), en Almadenes 
se observa una desviaciôn progresiva de esta tendencia en las 
rocas cataclasiticas y çpranito silicificado (vector a, FIG.52) y 
un cambio brusco de sentido en las ultramilonlticas (vector b), 
con incremento la proporciôn relativa de los polos Bz y Fa a 
costa del Qa. Esta evoluciôn anômala, con formaciôn de 
diopsido-hedembergita normatives e incremento de la proporciôn 
de feldespatos en la norma (CUADRO XII, FIG.50) o descenso del
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(A1/3-K) en la FIG.52 la interprétâmes como resultado de la 
interaccidn que se produce en el contacte granito-Serie Verde, 
bien por mezcla tectônica entre ambas litologias, bien por 
metasomatismo alcalino y càlcico a favor del contacte. Sin 
embargo, el metasomatismo càlcico en zonas de cizalla no tiene 
porqué estar siempre ligado a rocas carbonatadas, pues SINHA et 
ait. (1986) citan la presencia de un intense metasomatismo 
càlcico y desilicificaciôn en ultramilonitas desligadas de rocas 
càlcicas. Finalmente, la sustitucidn de las ultramilonitas por 
el granito silicificado implica ûnicamente (CUADRO XIII y 
FIG.52) un incremento de la cantidad relativa de cuarzo, 
permaneciendo inalteradas las proporciones relatives de Ba y Fz 
(FIG.52), en un proceso con incremento de volumen (17%).
Las rocas de tipo brecha hidraülica aparecen en todas las 
representaciones geoquimicas como rocas de comportamiento 
caôtico (anàl.13 y 14), fuera de tendencies évolutives, fruto de 
su origen mixto.
Exceptuando el "paréntesis" geoquimico de las ultramilonitas 
con metasomatismo càlcico y alcalino, todo el resto de las rocas 
ligadas a la etapa II se agrupan (FIG.51) dentro de una 
tendencia geoquimica similar a la del proceso de greisenizaciôn 
s.s. con pérdida de àlcalis a costa de la silice (CATHELINEAU, 
1985), aunque, a diferencia de los greisenes s.s., presentan un 
incremento progrèsivo de ferromagnesianos (clorita, eje F).
Mecanismos geoquimicos en procesos de deformacidn similares a 
éstos, con incremento de la silice y lavado de àlcalis y 
localmente de alümina, han sido descritos frecuentemente (e.g. 
Pirineos, CASAS, 1982, Monteneme, GOUANVIC, 1983).
V.I.3.- Alteraciôn hidrotermal ligada a la etapa U L u
La alteraciôn asociada a esta etapa produce ûnicamente una 
cloritizaciôn irregular de las litologias previas, 
principalmente ultramilonitas y granitos silicificados (CUADRO
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XIII). En el primer caso la cloritizaciôn supone un incremento 
de componentes fémicos (FIG.53 y CUADRO XIII) y pérdida graduai 
de àlcalis y silice, siendo el AI2O3 y TiOz esencialmente 
inertes. En esta situaciôn, el proceso metasomàtico se produce 
en condiciones casi isovolumétricas, tal como lo muestran los 
balances geoquimicos y las caracteristicas de campo, donde la 
sustitucidn de las ultramilonitas por las clorititas I no 
perturba las estructuras previas. Al permanecer el Al constante 
y emigrar Na y K simultàneamente, su evoluciôn en el diagrzuaa 
Q 3-B 3- F 3 (FIG.52) tiende hacia términos extremos, con cuarzo y 
màficos ûnicamente. Inversamente, la cloritizaciôn del granito 
silicificado se produce mediante una pérdida de silice y 
volumen, lavado de àlcalis (desapariciôn de micas a costa de 
cloritas) y aporte de ferromagnesianos y agua. En el caso del 
granito silicificado desarrollado previamente sobre 
ultramilonitas, la pérdida de SiOz y volumen es exactamente 
igual a los incrementados previamente durante la sustitucidn de 
la ultramilonita por el granito silicificado (CUADRO XIII).
En el caso de las clorititas III désarroi 1 adas sobre 
episienitas (Anàl.34, ANEXO I) éstas presentan fosilizado el 
fuerte caracter subsillcico de las episienitas, con formaciôn 
hasta de olivino normativo. Geoguimicamente se caracterizan por 
una nueva movilizaciôn del SiOz junto con el CaO y NazO, 
existiendo un aporte de FezOz, en proceso similar al observado 
en las clorititas I. En condiciones de AlzOa y TiOz inertes, la 
roca présenta una pérdida volumétrica muy significativa (30%). 
Su evoluciôn en la FIG.52 es similar a la propuesta por LEROY 
(1984) para la moscovitizaciôn de los feldespatos, aunque 
ciertzunente girada hacia el polo B3 y motivada, segun este 
autor, por la redisoluciôn continua de la silice durante la 
alteraciôn de los feldespatos a micas. La inexistencia de 
términos intermedios de evoluciôn entre la episienita y la 
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CUADRO XIV.- Evoluciôn de la alteraciôn hidrotermal sobre 
gneises (A) y diques bàsicos (B) en base a sus componentes 
môviles e inertes. La 11nea superior corresponde a los 
elementos inmôviles, la intermedia a los ahadidos a la roca y 
la inferior a los lavados de ésta. El numéro entre rocas 
corresponde al factor de volumen y el situado entre paréntesis 
el de anàlisis en el ANEXO 1.
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V.I.4.- Alteraciôn hidrotermal sobre rocas bàsicas
La evoluciôn de la alteraciôn hidrotermal sobre las rocas 
bàsicas es similar a la de las rocas graniticas. La ausencia de 
términos inalterados en el àrea de Almadenes no permite estudiar 
directamente la evoluciôn sufrida por estas rocas, aunque se le 
supone una composicidn mayoritariamente dioritica por 
correlaciôn con otras àreas del Sistema Central (HUERTAS, 1985). 
Por ello, los càlculos se realizan a partir de la composicidn 
media de dioritas propuesta por EHLERS y BLATT (1982). El 
proceso de albitizaciôn, geoquimicamente similar y sincrônico al 
de episienitizaciôn de granitos, sigue tendencias similar a la 
de éstos (FIG.51 a 53), con aporte de Na y lavado de Ca y 
ferromagnesianos. Esta evoluciôn se realiza a volumen casi 
constante y con el Al como inerte principal. Sin embargo, la 
roca mantiene caracteristicas propias frente a las episienitas, 
taies como una mayor proporciôn de màficos y menor en KzO. A su 
vez, las condiciones genéticas son distintas; mientras que para 
albitizar estos diques es necesario un aporte de silice (CUADRO
XIV), las episienitas se forman por disoluciôn de la silice.
Una cloritizaciôn de los diques albitizados implica 
mecanismos similares a los de la cloritizaciôn de episienitas y 
granitos deformados, con entrada de ferromagnesianos y lavado de 
Si y Na. La cloritizaciôn directa de estos diques muestra 
tendencias muy irregulares, con gran dispersiôn de datos (FIG.51 
a 53). Al igual que en el caso de las albititas muestran 
caracteristicas heredadas de la roca original, taies como un 
mayor contenido en fémicos, que pemiten discriminarlas de las 
clorititas I y III sobre granitos. El proceso se realiza 
mediante un proceso muy similar al de las rocas grzmlticas y a 
volumen casi constante, con aporte de Fe y en menor grado de K y 
Mn. En estas rocas sin embargo el Si y Al se comportzm como 
inertes y el Ca,Na y Mg son lavados (CUADRO XIV).
V.I.5.- rocas qneisicas.
El ünico anàlisis que se dispone de periskarn sobre gneises
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glandulares corresponde al periskarn plagioclâslco. Por 
comparaciôn con los andlisis de VILLASECA (1983) (CUADRO XIV), 
el gneis expérimenta, a Al constante, una fuerte reduceidn de 
volumen (fv=0.54) y una entrada de CaO y MgO, tipicos elementos 
de skarn, frente a una salida de SiOa, KzO y NazO.
V.2.- GEOQUIMICA DEL PROCESO DE SKARNIFICACION
La composicidn del skarn a medida que avanza el proceso 
metasomàtico se aleja progrèsivamente de la composicidn del 
protolito hacia mineralogias màs acordes con las del fluido y 
las nuevas condiciones de presidn y temperature. Aunque existe 
una sucesiôn zonal relativamente bien definida (Cap.III.4), los 
(rentes metasomdticos se ven ampllamente modificados y 
distorsionados por las variaciones de la composicidn del fluido 
que circula por la (alla y por la propia porosidad secundaria 
creada por el funcionamiento de ésta. En efecto, mientras que el 
skarn de alta temperatura muestra una secuencia bien definida
(1) màrmol / skarn gramatitico / skarn piroxenitico
la alteracidn hidrotermal (aposkarn) esté muy condicionadao 




(3) sk.intermedio / sk epidota+clorita / cloritita II
son notablemente irregulares.
La evolucidn geoquimica de los skams ha sido estudiada por 
mültiples autores, generalmente sobre la base de procesos de 
tipo isovolumétrico (e.g. KERRICK, 1977, GUY, 1979, CASQUET, 
1980, NOKLEBERG, 1981, LE GUYADER, 1982, FRITSCH y HELGESON, 
1984), aunque KHAK (1978b) opina que suele haber incremento de 
vo lumen en el proceso de skamificacidn. Todos ellos destacan el
e p
a c t
FIG.55.- Dlagrama ACF para la evoluciôn metasoaiàtlca del skarn. 
(1) Mârraol (2) Skarn andraditico (3) Skarn cllnopiroxenltlco 
mineralIzado (4) Skarn Intermedio (5) Skarn anflbolitico (6) 
Skarn epidotltico (7)Skarn de epidcta+clorita (8) Clorititas
II.
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intense aporte de silice y a veces de Fe, Al, Mn, Mg y elementos 
metàlicos con salida de volAtiles (fundamentalmente CO2), Ca, Mg 
y àlcalis.
V.2.I.- Evolucion aeoauimica dfil exoskarn
La proyecciôn en un diagrama ACF, ligeramente modificado, de 
las composleiones del exoskarn refleja claramente las tendencias 
evolutivas de éste, desde un mârmol hasta las clorititas 
(FIG.55). En este diagrama, las sucesivas paragénesis 
evolucionan de I a V con pérdida de calcio, e incremento de
silice, f erromagnes ianos (con relaciones Fe/Mg en aumento) y 
aluminio. La posiciôn de las rocas en esta proyecciôn con
respecto a la teôrica de los minérales que lo componen, se
encuentra variada por la presencia de soluciones sôlidas e
impurezas, pero refleja bien una evoluciôn geoquimica teôrica 
similar a la paragenética con:
I.- Skarn alta temperatura: Ad - Hd
II.- Skarn intermedio: Gros - Di - Ep
III.- Skarn intermedio - aposkarn: Di - Ep -Act
IV.- Aposkarn: Ep - Act - Cl
V.- Clorititas II: Ep - Cl
Tal como se ha indicado previeunente (Cap. III. 4.2 ) la 
formaciônde andradita o hedembergita no es posible directamente 
a partir de mârmoles dolômiticos y ha de existir una zona de 
diopsido o wollastonita previa (ATKINSON e EINAUDI, 1978). Por 
el contrario, su generaciôn a partir de mérmoles calciticos si 
es posible (FIG.55). La relaciôn Ca/Mg en la roca de caja es,
por lo tante, probablemente responsable en los primeros estadios
de la composicidn del skarn de alta temperatura.
La evoluciôn general del aposkarn (2) esté sustituida en las 
cercanias de los gneises por la (3) ligada posiblemente a un 
incremento del Al^* producido por la skarnificaciôn de las rocas 
alumlnicas adyacentes. Esto supone un desplazamiento hacia el
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F;G.56. - Balance geoqulmlco del proceso de skarnificaciôn. (1) 
Mirmol (2) Skarn andraditico (3) Skarn ciinopiroxenitico 
mineraiizado (4) Skarn epidotltico (5) Skarn anfibolitico (7) 
Clorititas II. (A) Siz (B) FezOa (C) AlzOz (D) CaO (E) Factor 
de volumen xlO
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polo A (a C cte.) y que luego evoluciona segün la pauta general 
para producir clorititas.
A1 igual que sucede con las rocas igneas (Cap. V. 1 ) el 
désarroilo del exoskarn de Alnadenes no se puede considerar como 
isovolumétrico. Al papel jugado por la tectdnica se anade el de 
la desgasificacidn de los mérmoles con expulsion del COz (t 35%) 
con lo que implies de reduccidn de volumen aün a bajas presiones 
litostéticas (Van der MARCKE, 1985). Por lo tanto, el célculo de 
porosidades relativas, tan fundamental en estos mecanismos a 
volumen constante (GUY, 1979, NOKLEBERG, 1981), no parece igual 
de critico en este caso. Unicamente los skarns desarrollados en 
zonas de tranquilidad tectônica (skarn de alta temperatura y 
skarn de epidota+clorita) presentan una porosidad primaria 
apreciable (granatitas y piroxenitas <2%, epidotitas 5-10%), 
pero desde luego muy inferior a la detectada en otros skarns, 
con grandes cavidades interminerales (hasta 25% aproximadamente 
en las granatitas del skarn de Costabona). En los skams 
tectonizados la porosidad es de tipo tectônico y muy variable, 
pudiendo llegar a ser hasta del 40%.
Los autores citados previamente insisten en el papel inerte 
del Ca durante los primeros estadios de evoluciôn del skarn de 
alta temperatura, afirmaciôn corroborada previamente en el 
diagrama ACF. Esto hace que para los balances metasométicos del 
skarn de alta temperatura asumamos el Ca como elemento de 
referenda. Sin embargo, los elementos consider ados 
tradicionalmente como inertes en procesos metasométicos (Al, Ti) 
son môviles en los procesos de skarnificaciôn, tal como 
demuestran UCHIDA e IIYAMA (1982) y MEINERT (1984).
El carécter inerte del Ca no es concordante con la evoluciôn 
mineralôgica del aposkarn, que finalize con la formaciôn de 
clorititas II. Este comportamiento môvil del Ca en parte del 
aposkam obliga a ajuster el sistema de referenda sucesivamente 
a los grupos de elementos cuyo carécter de inerte y feetores de
S«C. !NCeioo«.(:9) SK e*ÎOCTà*CL(3«)
Sfc.CLIN0»1"O X , (2» ) SX.A«xI sou IC0(4J) CL0"IT|T4 II (32)
- St.C#.Mm.Mg












CUADRO XV.- Evoluciôn del proceso de skarnificaciôn en base a 
sus componentes inertes y môviles. La linea superior 
corresponde a los elementos inmôviles. la intermedia a los 
aüadidos a la roca y la inferior a los lavados de ésta. El 
numéro entre rocas corresponde al factor de volumen y el 
situado entre paréntesis el de anàlisis en el ANEXO I.
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volumen sean admisibles (FERNANDEZ SANTIN y HERNANDEZ PACHECO, 
1982) .
V.2.2.- Balances aeoauimicos
Las conplejas relaciones entre los dlstintos tipos de skarn 
se muestran en la FIG. 56 y CUADRO XV. Excluyendo una zona 
intermedia, no observada (Wo o Di), la transformaciôn del mérmol 
al skarn de alta temperatura se realize a factores de volumen 
(fv) muy variables y dependientes de las camtidades de MgO 
(proporciôn de dolomita), SiOz y AlzOz en el protolito. La 
formaciôn del skarn granatitico implica siempre un incremento de 
volumen (fvl.45), mientras que la formaciôn del skarn 
piroxenitico necesita aumento (fv»l.65) o disminuciôn de volumen 
(fv-0.80) segün el protolito sea calcltico o dolomitico 
respectivamente. El CaO es siempre components inerte, y 
dependiendo de sus contenidos originales tambien lo son el MgO y 
AlzOz. Asi, la evoluciôn del skarn de alta temperatura de 
Almadenes es similar a la de otros muchos skarns citados en la 
bibliografia (e.g. GUY, 1979, NOKLEBERG, 1981, NEWBERRY, 1982) 
con intense adiciôn de SiOz, Fe, MnO y localmente AlzOz en 
pequenas proporciones. El COz es liberado en grandes cantidades 
por desestabilizaciôn de los carbonatos mientras que el MgO 
muestra un comportamiento muy variable, mostréndose bien inerte 
o môvil en ambas direcciones.
La transformaciôn de las piroxenitas a epidotitas se 
caracteriza por un aumento de volumen y aporte de AlzOa y FezOz; 
la roca es lavada en MgO y MnO. La epidotizaciôn de las 
granatitas implica necesarlamente que el CaO pas a de ser inerte 
a môvil, pues si no el factor de volumen de la reacciôn es 
exces ivamente grande; asl, en condiciones de CaO môvil el 
proceso es isovolumétrico, el SiOz, FezOa, MnO y MgO son inertes 
y existe solo un aporte intenso de AlzOz y TiOz. La cantidad de 
MgO existente en estas epidotitas esté relacionado segureusente 
con la presencia de cloritas intersticiales.
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La anfibolitizaciôn del skarn piroxenitico es asinismo un 
proceso casi isovolumétrico ( fv=»0.92-0 • 98 ) , en el que las 
proporciones de siOz y AlzOz estàn definidas por las del skarn 
de alta temperatura. El comportamiento del CaO, MgO y FezOz es 
més variable y no esté claramente establecido. En el skarn 
actinolitico mineraiizado (n“ 43) el CaO muestra un
comportamiento inerte, mientras que existe un incremento de su 
contenido en FezOz y en el no mineraiizado (n®44) el CaO y FezOz 
son intensamente movilizados. En ambos el MgO es tambien lavado.
La transformaciôn de las epidotitas al skarn anfibolitico se 
realize con una importante pérdida de volumen (fv^O.7), en donde 
los inertes son el CaO, SiOz y MnO. Unicamente existe salida de 
AlzOz y MnO y entrada de grandes cantidades de FezOz.
La cloritizaciôn del skarn anfibolitico se realize en un 
proceso geoquimicamente poco claro, en el que el MgO o FezOz se 
pueden comporter como inertes ( fv varia entre 0.9 y 1.3), 
existiendo lavado de SiOz, MnO y CaO y entrada de AlzOz. La 
formaciôn de estas clorititas supone que no existe ningün 
elemento inerte desde el comienzo del proceso metasomético y por 
lo tanto su composicidn depende exclusivamente de la del fluido.
V.3.- GEOQUIMICA DE ELEMENTOS MENORES.
Con el fin de establecer la evoluciôn de los elementos 
menores de mayor interés metalogénico y petrolôgico se hem 
establecido perfiles de Cu, Zn, Pb, W y 5n, asi como de Rb y Sr 
para las rocas del Cerro de Almadenes. Estos dos ültimos son 
buenos indicadores de las alteraciones hidrotermales sobre 
granitos y mérmoles, mientras que los primeros sirven para 
observar la evoluciôn de la mineralizaciôn. Se conocen pocos 
trabajos sobre la caracterizaciôn geoquimica de skarns mediante 
elementos traza. Son destacables los de KHAK (1978), LE GUYADER 
(1982), y GIULLIANI (1987); recientemente se ha comenzado una 
Tesis Doctoral sobre los elementos traza en skarns del Sistema 
Central Espanol (R.COLLADO). En general los skarns se enriquecen










en multltud de elementos considerados como trazas (LE GUYADER, 
op.et. , cita incrementos de U, W, Ta, Th, REE, Zr, Rb, Ce, Sb, 
Ni, Co, Zn, Cr y otros en el skarn de W de Costabona f rente a 
una pérdida de Sr).
La distribuciôn de los elementos menores se ha analizado 
estableciendo un perfil teéricos (FIG.58) que représenta a 
grandes rasgos la evoluciôn temporal y, a veces, espacial en la 
zona de cizalla. La alteraciôn hidrotermal de los granitos se 
represents de izda. a dcha., comenzando con los granitos 
inalterados y finalizando con las clorititas I (anal.33). La 
skarnificaciôn y alteraciôn hidrotermal sobre los mérmoles se 
represents de dcha. a izda., finalizando en las clorititas II 
situadas en el contacte con los granitos (anal.32). En este 
esquema no se puede proyectar la episienitizaciôn y 
cloritizaciôn III asociada, por lo que se ha representado en un 
diagrama independiente (FIG.57).
Las adamellitas no deformadas del nücleo del macizo de Otero 
muestran los fondos geoquimicos normales para estas rocas del 
Sistema Central Espanol (LOCUTüRA y TORNOS, 1985).
Las episienitas muestran, como rasgo més significativo, un 
incremento sistemético en Sn y Zn, mientras que el Cu, Pb y W 
muestran valores muy irregulares, no se sabe si debidos a la 
influencia de la conteuninaciôn en estas rocas por el periskarn y 
cloritizaciôn posterior (FIG.57). La feldespatizaciôn produce un 
lôgico incremento del Rb y bajada de Sr, fenômeno reconocido en 
diverses episienitas (LEROY, 1984). Las clorititas III asocladas 
tienen marcadas anomalies positivas de Zn y Sn y valores muy 
bajos del resto de los elementos metélicos analizados.
En el perfil teôrico de la mineralizaciôn que se muestra en 
la FIG.58 se observa que la alteraciôn écida en los gremitos 
produce valores muy irregulares, pero en general ascendantes del 
Sn, Cu, Zn y Pb a medida que aumenta la deformaciôn y cercania
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al contacte con la Serie Verde. Valores relativamente elevados 
de W solo aparecen en el inmediato contacte con ésta 
(ultramilonita y clorititas I y II). El granito silicificado, 
sincrônico con el skarn anfibolitico muestra valores 
relativamente altos de los mismos elementos, Zn, Cu y Sn, y al 
igual que éste, el contenido en W es muy bajo.
El Sr disminuye con la alteraciôn hidrotermal en los 
granitos, aunque existe un incremento ligado a las 
ultramilonitas, mientras que el Rb permanece relativamente 
constante.
Los mémoles no muestran ningün tipo de enriquecimiento en 
ninguno de los elementos menores analizados excepto en el caso 
del Sr (FIG.58). En el caso de los metales tipicamente ligados a 
mineralizaciones de tipo volcanosedimentario (Cu, Zn, Pb) los 
valores son muy bajos (50-70 ppm Zn, 0-20 ppm Cu, 10-20 ppm Pb, 
anal.35 y 36, ANEXO I) y cercanos a los fondos geoquimicos 
medios para mérmoles (16 ppm Zn, 9 ppm Pb y 4 ppm Cu, SIEGEL, 
1974); unos mérmoles intercalados en una secuencia mineralizada 
han de presenter necesarlamente valores apreciables de estos 
elementos. Esto se anade a otros argumentos de tipo geolôgico 
para rebâtir una hipôtesis de un origen volcanosedimentario para 
parte de la mineralizaciôn, tal como han propuesto VINDEL (1980) 
y BARBIER (1986).
A diferencia de las rocas hidrotermales sobre el granito, 
todo el skarn présenta valores extremadamente bajos de Sr, 
caracteristica que permite discriminer las rocas hidrotermales 
generadas sobre uno u otro protolito. Asimismo, el bajo 
contenido en Rb de las clorititas II permite discriminarlas 
fécilmente de las clorititas I perigremiticas, con altos valores 
de este métal.
El s)cam de alta temperatura esté muy enriquecido en Sn 
(granates del skarn granatitico) y Zn (esfalerita del skarn
Rb 1.00 Granito Navalcubilla y episien:
Sr -0.40 1.00 (6 muestras)
Ba -0.15 0.13 1.00
W -0.20 -0.51 0.22 1.00
Sn 0.63 -0.64 -0.22 -0.26 1.00
Cu 0.96 -0.53 -0.30 -0.24 0.80 1.00
Zn 0.98 -0.48 -0.28 -0.26 0.76 1.00 1.00
Pb 0.22 -0.87 -0.48 0.27 0.70 0.44 0.37 1.00
Rb Sr Ba W Sn Cu Zn Pb
Rb 1.00 Mineralizaciôn de Almadenes
Sr -0.12 1.00 (43 muestras)
W -0.08 0.04 1.00
Sn -0.35 0.23 — 0.06 1.00
Cu -0.26 0.11 0.10 0.40 1.00
Zn -0.25 -0.03 -0.08 0.08 0.24 1.00
Pb -0.21 0.29 -0.09 0.88 0.43 0.08 1.00
Rb Sr W Sn Cu Zn Pb
Rb 1.00 Carro del Diablo
Sr 0.15 1.00 (15 muestras)
W 0.10 -0.10 1.00
Sn 0.02 -0.04 0.65 1.00
Cu 0.11 0.06 0.57 0.46 1.00
Zn -0.02 -0.13 0.89 0.68 0.78 1.00
Pb -0.10 -0.05 0.26 0.54 0.67 0.53 1.00
Rb Sr W Sn Cu Zn Pb
Rb 1.00 El Caloco
Sr 0.68 1.00 (7 muestras)
W -0.17 -0.30 1.00
Sn -0.28 -0.33 -0.15 1.00
Zn 0.03 0.22 -0.34 0.83 1.00
Pb -0.14 -0.21 -0.21 0.98 0.88 1.00
Rb Sr W Sn Zn Pb
CUADRO XVI. Correlaciôn entre contenidos en elementos
metàlicos en la mineralizaciôn de Almadenes, episienitas del 
Berroca1 y granito de Navalcubilla y el skarn del Carro del 
Diablo.
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piroxenitico) y en menor grado Pb, aunque existen facies müy 
empobrecidas (skarn ciinopiroxenitico estéril); son de destacar 
los muy bajos contenidos en W. El skarn epidotltico esté 
caracterizado por la presencia de Cu y Zn; aunque no se ha
observado casi casiterita, los altos contenidos en Sn de este 
skarn son debidos a la presencia de este elemento en la red de 
la epidota. Mientras que el Zn, Sn y en menor grado Pb aparecen 
en todo el proceso de skarnificaciôn, el Cu solo alcanza valores 
muy altos en el aposkarn. El W solo se concentra en las
clorititas més tardias y cercanas al contacte.
A nivel de conjunto y en los perfiles de la FIG.58 se observa 
que mientras que el Zn y Cu se concentran casi exclusivamente en 
el skarn, existen valores relativamente elevados de Sn y Pb 
tanto dentro de los granitos como de la Serie Verde, aunque los 
contenidos en esta ültima son siempre netamente superiores. El H
aparece exclusivamente en las clorititas, tanto en las
désarroiladas sobre el granito como sobre el skarn.
El anélisis estadistico de los elementos menores analizados 
en la totalidad de las muestras de Almadenes sugiere pautas de 
comporteumiento de los distintos metales (CUADRO XVI). Asl, el W 
présenta correlaciones casi nulas con el resto de los metales, 
sugiriendo distintos mecemismos de transporte y/o precipitaciôn 
que los demés. La correlaciôn negativa del Rb con los otros 
elementos menores, ahadidos durante la alteraciôn hidrotermal, 
indica que este métal es siempre lavado durante esta alteraciôn. 
De la misma memera, existen correlaciones positivas entre 
Sn-Pb-Cu y Zn-Cu, sugiriendo una relaciôn genética entre estos 
elementos. Los comporteunientos de estos elementos metélicos son 
analizados desde el punto de vista fisicoqulmico en el 
Cap.VII.6.
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VI.- ESTUDIQ DE. INCLÜSIONES FLÜIDAS
Con el fin de calculer la composicidn de la fase fluide y 
préciser las condiciones P-T en el skarn de Almadenes y 
mineralizaciones asociadas se ha realizado el estudio de 
inclusiones fluidas sobre un pequeAo nümero de muestras.
Las inclusiones fluidas son los ünicos restos que se 
conservan del fluido original y por lo tanto, aparté de ser 
indicadores Utiles de las relaciones Pr-T de formaciôn de la 
roca que las contiens, son el mejor medio para conocer la 
composicidn de la propia fase fluida. Su interpretac iôn es 
fundamental para todo tipo de célculos termodinàmicos y para la 
interpretaciôn de los procesos hidrotermales.
En ausencia de datos sobre anàlisis directo de los fluidos 
por métodos quimicos o microsonda RAMAN (GUILHAMOU, 1982), la 
interpretaciôn basada en los cambios fisicos observados al 
calentar y enfriar las inclusiones fluidas es compleja. La 
composicidn de la fase fluida se puede, en principle, referir al 
sistema simplificado H20 - CO2 - NaCl; la presencia de otros 
gases distintos del CO2 en el fluido parece ser minima en 
Almadenes, mientras que las sales, fundamentalmente en forma de 
dorures, se agrupan dentro del término NaCl équivalente (%NaCl 
equiv.) ya que esta sal es el soluté prédominante en la mayoria 
de los cases (ROEDDER, 1984).
Se han realizado làminas gruesas («0.3 mm.) pulidas de 
diverses rocas de Almadenes, pero solo en las de las 
episienitas, el gremito silicificado y el skarn anfibolitico se 
han encontrado inclusiones de suficiente teimano (>3mii) como para 
poder ser medidas adecuadamente con el poder de resoluciôn del 
microscopio. También se han realizado determinaciones sobre la 
clinopiroxenita del skarn de Revenga ya que no se han reconocido 
inclusiones fluidas en el skarn de alta temperatura de Almadenes
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(clinopiroxenitas y granatitas) y el de Revenga es paragenética 
y geolégicamente similar (Segunda Parte). Finalmente para 
compararlas con los fluidos ligados a procesos hidrotermales 
perigraniticos se han estudiado también muestras de los fiIones 
y greisen del granito de Navalcubilla, que se trataràn en la 
Tercera Parte. En total se han realizado un total de 230
determinaciones de calentamiento y 154 de enfriamiento. Excepto 
en el caso del skarn ciinopiroxenitico de Revenga, donde las 
inclusiones aparecen en cuarzo y hedembergita aisladas y de buen 
tamano (hasta 20 mi) i en todas las demés muestras las
determinaciones se han realizado en inclusiones dentro del 
cuarzo. En todas las muestras aparecen abundantes sartas de 
inclusiones secundarias (en el sentido de ROEDDER, 1984) que se 
han procurado eliminar del estudio, determinândose solo aquellas 
inclusiones que se encuentran aisladas y que presentan 
caracterlsticas de inclusiones primaries o al menos tempranas. 
Unas temperatures de homogeneizacidn (Th) anormalmente bajas o 
elevadas tambien pueden indicar que las inclusiones son 
secundarias, que han sufrido fendmenos de "necking" o
decrepitaciôn o que hzm reequilibrado a bajas temperatures.
El estudio de inclusiones fluidas se ha realizado mediante 
procesos de enfrieusiento (hasta -180°C) y enfriamiento (hasta 
600°C) en una platine CHAIXMECA segün el método general y con 
las limitaciones descritas en mültiples trabajos, 
fundamentalmente ROEDDER (1979), ROEDDER y BODNAR (1980), 
GUILHAMOU (1982), HOLLISTER y CRAWFORD, 1981) y sobre todo
ROEDDER (1984) que hace un resumen exhaustive de todos los
trabajos previos y establece las bases fundamentales de trabajo. 
En las muestras se hem determinado temperaturas del comienzo de 
fusiôn aproximado del hielo (Ta, punto eutéctico), fusidn final 
del hielo (Tr) y homogeneizacidn total de la inclusidn (Th). 
Esta ültima constituye, en principle, la temperatura minima de 
atrapamiento de la inclusidn y por correlaciôn con otros métodos 
geotermobarométrlcos es posible establecer las relaciones 
prèsiôn-temperatura (ROEDDER, 1984, op.et.) de formaciôn del
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mineral que la incluye.
VI.1.- PROPIEDADES GENERALES
La ausencia de minérales "hijo" ("daughter minerals",
cristales englobados dentro de la inclusidn fluida) y de gases 
insolubles en glicerina en las inclusiones fluidas, excluye la 
presencia de fluidos hipersalinos y/o ricos en gases tales como 
CO2, CH«, Ni, etc. en cantidades significatives, lo que permite 
clasificar a estas inclusiones como de tipo tipo I de HEISBROO 
(1987). Esto es, son referibles fundamentsImente al subsistema 
H2O - NaCl y, por lo tanto, fécilmente interprétables. La
determinacidn de las caracteristicas de la fase fluida se ha 
realizado tradicionalmente a partir de diverses ébacos y 
ecuaciones (ver ROEDDER, 1984); pero en este caso el tratamiento 
de los datos microtermométricos se ha realizado medieuite 
programas de ordenador modificados a partir de los de NICHOLLS y 
CRAWFORD (1985), en concrete el programs HALWAT, pass el sistema 
H20 - NaCl. Las que homogeneizan en vapor presentan a estas 
bajas presiones poco contenido en NaCl, como indican los datos
expérimentales y de inclusiones fluidas (SOURIRAJAN y KENNEDY,
1962, RAMBOZ et ait., 1982) y por lo tanto, para su
interpretaciôn se ha usado el programs WATER, aplicable a 
inclusiones de agua pura.
Ya que las caracteristicas générales de todas las inclusiones 
fluidas de Almadenes son muy similares, se describen a 
continuaciôn los aspectos comunes, como son la salinidad y 
contenido en CO2, para pasar posteriormente a describir en 
detalle las particularidades de cada litologia.
En ninguna de las inclusiones estudiadas se han reconocido la 
presencia de cristales de sales ni hidrohalita. La mayoria de 
ellas son bifésicas (liquido + gas) a temperatura ambiente lo 
que indica que los fluidos son hiposalinos a moderadamente 
sal inos. No obstemte, en algûn caso se hem encontrado 
inclusiones con un minerai en su interior, el cual no se
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disuelve calentando hasta 580“c, por lo se interpretan como 
cristales de probable atrapamiento accidental durante la 
formaciôn de la inclusidn; tal es el caso de posibles cristales 
de piroxeno (en el skarn de alta temperatura) y de moscovite (en 
el granito silicificado).
VI.1.1.- Salinidad ds. iaa. disoluclones
Las temperaturas de comienzo de fusidn son prdximas a -2l'c, 
lo que confirma la poca proporciôn de cloruros distintos del 
NaCl (MgCl2, CaCl2, FeClz...)en los fluidos de Almadenes; la 
presencia de éstos bajaria el eutéctico a temperaturas 
sensiblemente inferiores (CaClz entre -52 y -55°C). Estas sales 
han sido citadas, sin embargo, en fluidos hipersalinos ligados a 
skarns (KWAK y TAN, 1981, KWAK, 1986).
Otra caracteristica de las inclusiones fluidas de Almadenes 
es que el hielo formado por sobreenfriamiento es extremadamente 
incoloro y constituye un ünico cristal, lo que sugiere que estas 
inclusiones son muy poco salinas, ya que a salinidades médias y 
altas el hielo formado es gris y policristalino. En estas 
condiciones la fusiôn solo es detectable por una expansiôn y a 
veces movimiento de la burbuja.
VI.1.2.- Contenido ÇDz
En las muestras estudiadas no se ha detectado la apariciôn de 
una fase COz liquida ni siquiera enfriando a -Sl'^ C; tampoco se 
ha observado formaciôn de clatrato (C02.5.75H20), lo que limita 
sensiblemente la fracciôn molar de COz en la disoluciôn. Este 
hecho se confirma por la no detecciôn de gases insolubles (C02 y 
en menor grado HzS, Nz, CH*) mediante la trituraciôn de la 
muestra en glicerina. Esta ausencia de COz limita la XCOz a 
valores del orden de 0.05 (BURRUSS, 1981, HARRIS y EINAUDI, 
1982).
Recientemente, HEDENQUIST y HENLEY (1985) han planteado el 
problems de la determinacidn del COz en inclusiones fluidas y
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han demostrado que los valores obtenidos por estudio de 
inclusiones fluidas son sensiblemente inferiores a los medidos 
en sistemas geotérmicos actuales; este hecho es de gran 
importancia, ya que el COa baja sensiblemente la Tf del hielo 
(depresidn Tr = -l.SSmCOz) haciendo que los fluidos tengan 
salinidades aparentes superiores a las reales. Los datos de 
estos autores muestran que, en el sistema HzO-COz, la ausencia 
de clartrato y CO2 liquido definen una presidn interna méxima 
del CO2 de 10.4 bars; este valor es aün inferior en el caso de 
los fluidos salinos. En el caso de fluidos hiposalinos se puede 
asumir que la influencia del NaCl es minima y que la fase fluida
esté formada fundamentalmente por H2O y CO2; asi tenemos que:
Priuldo =  PCO2 + PH2O 
PC02 =  XCO2 Priuldo
Si la PCO2 méxima en la inclusidn en la que no se détecta CO2 es
de 10.4 bar, la fraccidn molar méxima de este componen te se
puede calculer aproximadamente mediante la exprèsidn:
XCO2 =  10.4/Priuido
donde Priutdo es la presidn interna de la inclusidn fluida a la 
temperatura de homogenizaciôn. En el range de presiones internas 
de las inclusiones de Almadenes (CUADRO XVII), una presidn 
parcial de 10.4 bars de CO2 es equivalents a una fraccidn molar 
de CO2 entre 0.04 y 0.07, que séria un limite méximo muy acorde 
con las estimaciones previas.
Las ecuaciones y ébacos publicados recientemente por ULRICH y 
BODNAR (1988) permiten définir con mayor precisidn este limite 
méximo de XCO2; asi, para inclusiones fluidas con porcentajes de 
liquido entre 50-90% con respecto al volumen total de la 
inclusidn (CUADRO XII), en las que no se détecta CO2 los valores 
de XCO2 son extremadamente bajos, inferiores a 0.01. Estas bajas 
molalidades de CO2 tienen una influencia inferior a 0.2°C sobre
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la temperatura de fusiôn (HEDENQUIST y HENLEY, 1985) y no han 
sido tenidas en cuenta.
VI.2.- DATOS OBTENIDOS A PARTIR DE LAS INCLUSIONES FLUIDAS
VI.2.1.- Skarn dâ alta temperatura ds. Revenaa.
Las inclusiones aparecen en hedembergita o cuarzo; las
primeras aparecen en huecos tubulares o cristales negatives de 
hasta 20mu de longitud, mientras que las segundas aparecen en 
cristales negatives o huecos subredondeados de menor tamano
(<lCmM). Ambas inclusiones presentan caracteristicas idénticas, 
por lo que se asume que son coeténeas. Muy accesorlamente se ha 
observado dentro de la inclusidn minuscules cristales de tamano 
inferior a 1 mu, anisdtropos e insolubles que parecen
corresponder a granos de clinopiroxeno. Las inclusiones 
homogeneizan siempre en liquido a temperaturas entre 297 y
382°C, con méximo poco definido de 310° y un valor medio de 
340°C (FIG.59); la Tr es siempre muy alta, entre 0 y -5.1°C, con 
un méximo a -2°C. La ausencia de criterios de ebullicidn hace 
que sea necesaria una correccidn de presidn para el célculo de 
la temperatura de formacidn; a partir de las isocoras calculadas 
por el programs HALWAT modificado del de NICHOLLS y CRAWFORD 
(1985) permite establecer que a presiones de fluido cercanas a 1 
kb (CUADRO XVIII) la temperatura de formacidn se encuentra entre 
los 450-500°C. Se ha realizado una determinacidn sobre una ünica 
inclusidn fluida en el skarn ciinopiroxenitico de Almadenes; los 
datos obtenidos coinciden con los expuestos.
VI.2.2.- Skarn anfibolitico.
Las inclusiones estudiadas en el cuarzo del skarn 
anfibolitico se disponen en nubes de inclusiones de pequeno 
tamzmo y baja salinidad (Tr hielo entre -2.7 y -0.3°C, méximo a 
-2°C) con Th de homogeneizacidn en liquido muy varieüsles (entre 
190 y 430“c, FIG.60) con valores continues entre 318 y 421°C; 










FIG.59.- Hlstogramas acumulatlvos de temperaturas de 
homogeneizacidn (A) y fusion (B) de Inclusiones fluidas del 
skarn de alta temperatura de Revenga.
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FIG.60.- Hlstogramas acumulatlvos de temperaturas de 
homogeneizacidn (A) y fusidn (B) de Inclusiones fluidas del 
skarn anfIbdllco.
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posiblemente debido a que parte de las inclusiones que tengan Th 
més bajas correspondan a inclusiones secundarias posteriores a
la cristal izacidn del cuarzo. En el caso de este skarn
anfibolitico, formado a presiones de fluidos cercanas a los 500 
bars (Cap.VII.3), la correccidn por presidn sobre las
temperaturas de homogenizacidn es minima (±lo"c).
6.2.3.- Episienitas.
En el cuarzo tardio que rellena huecos en la episienita 
aparecen algunas inclusiones de relativamente buen tamano 
(10-25mu) y tempranas rodeadas de una nube de inclusiones
minüsculas (<2mu) de cronologia poco clara e imposibles de 
caracterizar. Las primeras homogeneizan en liquido en un rango 
de temperatura muy constante (317-386°C, con un méximo a 350°C). 
Las salinidades son, al igual que en el skarn, muy bajas (Tr 
hielo = -3.2 a o“c, con un méximo a -2°C) (FIG.61).
6.2.4..- Granito silicificado
Esta roca hidrotermal présenta fuerte tectonizacidn y muy 
abundantes inclusiones de pequeno tamano (siempre menores de 
IQjou) con formas subredondeadas o en cristales negatives. Al 
igual que el skarn anfibolitico, con el que se supone 
sincrdnico, présenta una gran variedad de Th (entre 190 y 
386°C), con valores continues entre 286 y 386° y un méximo a 
310°C; las temperaturas de homogeneizacidn menores de 240°C 
probablemente corresponden a inclusiones secundarias. Las 
salinidades son, al igual que en los cases anteriores, bajas (Tr 
entre -2.2 y -0.1, FIG.62). Presenteun la particularidad de que 
gran parte de ellas decrepitzm répidzunente, por lo que su 
estudio es nuchas veces complicado.
VI.3.- COMPARACION CON OTRAS MINERALIZACIONES SIMILARES
Los datos sobre inclusiones fluidas en skarns muestrem 
ciertas tendencias taies como:
* Los fluidos que intervienen en la formacidn de los skams son 
muy similcures a los que producen otros tipos de







FIG.61.- Hlstogramas acumulatlvos de temperaturas de 










FIG.62.- Hlstogramas acumulatlvos de temperaturas de 
homogeneizacidn (A) y fusidn (B) de Inclusiones fluidas del 
granito slllclfIcado.
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mineralizaciones asociadas a granitos, tales como filones, 
greisenes, pdrfidos cupriferos....
* Los skarns de alta temperatura directamente ligados a granitos 
tienen altas salinidades caracteristicas (>40% NaCl equiv.)* 
El anàlisis de estas inclusiones indica que el CaClz puede 
llegar a ser componente muy importante (e.g. Cantung, 
MATHIESON y CLARK, 1984, McDame, COCKE y GODWIN, 1984, varios 
ejemplos, KWAK, 1986). Asi, los anàlisis directos de fluidos 
en el skarn de Costabona (Van der MARCKE, 1983, RANKIN, 1985) 
indican que el Ca puede ser incluso superior al Na, con
CakNa>K>Fe>Mg>Sr,Ba 
lo que parece estar relacionado con la disoluciôn de 
carbonatos por aguas magmàticas bastante salinas.
* El contenido en CO2 es màs variable y se ci tan tanto 
contenidos elevados, tipicos de zonas metasomàticas tempranas, 
como bajos, asociados a los procesos màs tardlos (KWAK y 
ASKINS, 1981, KWAK, 1986). Tal como se discute posteriormente 
(Cap.VII), lo segundo es el fenômeno màs comün.
* La apertura del sistema durante el desarrollo del aposkarn 
produce la mezcla y diluciôn progrèsiva con fluidos acuosos, 
fundamentalmente meteôricos, y hace disminuir progrèsivamente 
las salinidades y la XCO2 del fluido, de tal manera que una 
evoluciôn tipica llevaria desde las altas salinidades citadas 
a otras mucho màs bajas, tal como han indicado GUY (1979), LE 
LOCH, (1982) y CHEILLETZ, (1984) entre otros.
Mientras que las caracteristicas de las inclusiones fluidas 
del aposkam de Almadenes coinciden con los de la evoluciôn 
general (PIG.63), no pasa lo mismo con el de alta temperatura. 
Las caracteristicas de las inclusiones fluidas del skarn de alta 
temperatura coinciden con las de los skams de Zn-Pb, con 
temperaturas de formaciôn relativeunente bajas (450-500°C), 
salinidad moderada y poco CO2 (EINAUDI et ait., 1981, KWAK,
1986). Estas caracteristicas son las de un fluido ya mezclado 
con aguas meteôricas, situaciôn tipica de skams formados a 
mayor distancia al cuerpo intrusivo y con caràcter somero, que
EE
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favorece este proceso de mezcla.
Finalnente, y a nivel comparative, CATHELINEAU (1986) cita 
composiciones de inclusiones fluldas équivalentes en 
episienitas, con salinidades entre 0 y 10% NaCl equiv. , y sin 
trazas de CO2 - CH4, C2H6 , N2 ni H2S, con unas Th entre 300 y 
350*C.
6.4.- CONCLUSlONES DEL ESTUDIO DE INCLUSIONES FLUIDAS.
Los principales datos que se obtienen del estudio preliminar 
de inclusiones fluidas son:
* Todos los fluidos de los que se tiene registre en el sistema 
hidrotermal son fundamentalmente hiposalinos (<8% NaCl equiv.) 
y pobres en CO2 (XC02<0.05) y otros volitiles. La fase fluida 
es fundamentalmente acuosa y es muy similar temto en la 
alteraciôn sobre el granite como sobre el skarn de Almadenes. 
Las caracteristicas de esta fase fluida indican que esta es 
seguramente de tipo meteàrico.
* En el case de los skarns tardies la correcciôn de presiôn es 
minima, mientras que en el skarn de alta temperature esta 
correcciôn eleva la temperature minima de formaciôn a 
alrededor de los 450-500°C.
* En general se observa un descenso de la temperature de la 
alteraciôn hidrotermal con el tiempo, desde los 500°C hasta 
los 200°C. La mayor intensidad de la alteraciôn hidrotermal se 
produce entre los 300 y 350°C, correspondiente a la formaciôn 
del granite silicificado, s k a m  anfibolitico y clorititas, a 
las que corresponde el mayor volumen de mineralizaciôn.
* Las caracteristicas del fluido indicem que estes skarns son de 
caràcter esencialmente somero, con desarrollo por debajo de 1 
kb. de presiôn de fluidos.
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VII.- FISICOQUIMICA DE LA ALTERACION HIDROTERMAL
VII.1.- PRINCIPIOS DEL CALCULO TERMODINAMICO
VII.1.1.- introduccion y definiciones.
En cualquier paleosistema hidrotermal, tal como es un 
depôsito minerai, no se pueden medir directamente las 
condiciones fisicoquimicas de formaciôn. Es to ha motivado el 
desarrollo de una compleja metodologia (càlculos teôricos, 
inclusiones fluidas, composiciôn minerai, geoquimica de rocas, 
experimentaciôn...) encaminado a la interpretaciôn de las 
variables termodinàmicas en los equilibrios roca-fluido. 
Actualmente, el avance experimentado por la geoquimica teôrica 
permite describir cuantitativamente gran parte de los procesos 
més comunes de alteraciôn hidrotermal (sistemas tipo pôrfido, 
filoniano, volcanosedimentario, estratoligado, skarns...) 
producidos a bajas presiones (<5 kb. ) y temperaturas (<600**C). 
Su extrapolaciôn a mayores temperaturas y presiones està todavia 
poco estudiada.
La interpretaciôn genética de una mineralizaciôn ha de 
sustentarse en una consistante base petrolôgica ("ore petrology" 
de los autores anglosajones). Con ésta, es posible predecir las 
caracteristicas del fluido que forma el sistema hidrotermal y/o 
la mineralizaciôn en funciôn de la presiôn y temperature 
mediante un sistema de aproximaciones numéricas de los 
equilibrios minerai - fluido. Este método se basa en très 
mecanismos fundamentales: el anélisis paragenético, el estudio 
de la composiciôn de los minérales y el de la fase fluida. 
Actualmente es posible el célculo de las proporciones de los 
componentes fundamentales mediante procesos cuantitativos 
iguales a los que se aplican cualitativamente en los haces de 
Schreinomaker. Este método de cuemtificar equilibrios quimicos 
multicomponentes y heterogéneos se basa en una interpretaciôn 
numérica del balance de masas y ley de acciôn de masas. La 
comparaciôn con los fluidos de sistemas geotérmicos actuales, en
fluido er. equilibrio 







c - 1 metascmât ico
z zonas 
(z-1) frentes
FIG.64.- Esquema resumen del proceso de zonaclàn metasomàtlca. 
Una evoluciôn metasomàtlca (dlfuslôn o Inflltraclôn) hacia la 
Izqulerda hace que se generen z zonas con (z-1 ) frentes. En 
cada uno de ellos un componente del sistema pasa de movil a 
Inerte y se Incrementa en un grado la llbertad del sistema. 




FIG.6S.- Evoluciôn de un fluido metasomàtlco Infiltracional 
desde la roca A a la B. con frentes netos (I) y dlfusos (II). A 
lo largo de ai - o2. - $2 y Si - 62 preclpitan suces!vos
minérales con soluclôn sôllda. En i a 2 précipita un minerai 
con composiciôn definida. La velocidad del proceso es 
proporclonal a la tangente de la curva en cualquier punto, 
dlsmlnuyendo a medlda que se aleja del origen. Cz» Composiciôn 
del fluido y sôlido. Tornado de FONTEILLES (1978).
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los que localmente existen concentraciones econônlcas da metales 
(e.g.- Lardarello, CAVARETTA et alt., 1982, Brcadlands, Nueva
Zelanda, SEWARD y BARNES, 1987, Salton Sea, BIRD y NORTON, 1981, 
McKIBBEN y ELDERS, 1985) es de gran ayuda para testificar la 
validez de las interpretaciones.
Siguiendo las convenciones y modèles bàsicos definidos 
fundamentalmente por HELGESON et alt., (1978), HENLEY et
alt.(1984) y BOWERS et alt.(1984), se citan a continuacldn las 
bases fundamentales del tratamiento fisicoquimico de las 
alteraciones hidrotermales y mineralizaciones asociadas en base 
a la composicidn de los fluidos. Estes son disoluciones 
"àcidas", fundamentalmente acuosas con concentraciones muy 
variables de cloruros, principalmente el sôdico, 
correlacionables con las que existen actualmente en los campos 
geotérmicos. Junto al NaCl y agua aparecen cantidades variables 
de HCOa', HSO*", HS“, H2CO3, CO2, H2S, KOI, HCl, CaSOi, MgSOi, 
H«Si04 y cloruros, sulfates y otros complejos de distintos 
metales. Muchos de estos han sido detectados durante el estudio 
de inclusiones fluidas (e.g., ROEDDER, 1984).
Debido a la gran confusidn de datos existante en la 
actualidad, a la disparidad de datos expérimentales y a las 
distintas convenciones termodinàmicas, y con el fin de 
homogeneizar los resultados se toman los datos expuestos 
ünicamente por los autores anteriormente citados, ya qua la 
mezcla con resultados obtenidos por otros autores (v.g., ROBIE y 
WALDBAUM, 1968, REED, 1982, MOGRADT, 1982) pueden dar lugar a 
errores considerables (HENLEY et alt., op.ct.).
El càlculo termodinàmico como tal es fuertemente tedrico y 
existen gran cantidad de factores, comenzando por la exactitud 
de los datos de partida, que permiten cuestionarlo como vâlido 
si sus conclusiones no se a]ustan a lo observado. Otros factores 
no cuantificables por el momento y cuya influencia actualmente 
es parcialmente desconocida (HELGESON et al., 1978, ROSE y BURT,
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1979) son la influencia del tamano de grano, la cristalinidad, 
las relaciones orden-desorden... La precisiôn de todos los 
càlculos es discutida por HELGESON et alt. (op.ct.) y POWELL 
(1985).
Sin embargo, la aplicacidn de ecuaciones termodinàmicas en 
geologia tiene la ventaja de que se eliminan los problemas de la 
metaestabilidad e inestabilidad, factores perturbantes tipicos 
del procedimiento experimental. Hasta el momento los datos 
obtenidos (ROBIE Y WALDBAUM, 1968, HELGESON et alt., 1978,
BARTON y SKINNER, 1979) a partir del tratamiento tedrico estàn 
muy de acuerdo con los datos expérimentales.
Los paràmetros bàsicos, las constantes de equilibrio, las 
reacciones de disociacidn y equilibrio mineral han sido tomadas 
de o basadas en HELGESON (1969), HELGESON y KIRKHAM (1974a y b), 
WALTHER y HELGESON (1977), HELGESON et alt.(1978), BIRD y 
HELGESON (1981), HELGESON et alt.(1981) y BOWERS et alt.(1984) y 
tratadas mediante el programa SUPCRT (HELGESON et alt., 1978)
para el caso de los equilibrios sdlido-sdlido y sdlido-fluido. 
Sin embargo, la base de datos de este programa y la propi a 
metodologia de càlculo no son suficientes para el càlculo 
preciso de equilibrios entre especies acuosas o de minérales con 
especies acuosas distintas del idn simple, sobre todo a bajas 
temperaturas y presiones; por ello, estos càlculos hem sido 
realizados a partir de las premisas de HELGESON (1969) o a 
partir de las constantes termodinàmicas publicadas por distintos 
autores (WALSHE y SOLOMON, 1981, WALSHE, 1986, CRAIG y BARTON, 
1973, OHMOTO, 1972, AHHAD et ait., 1987 y SEWARD y BARNES
1987).Asimismo, se han incorporado a la base de datos de SUPCRT 
datos termodinàmicos para el càlculo de cloritas (WALSHE, 1986) 
y algunos minérales metàlicos. Ya que todas las ecuaciones y 
constantes de equilibrio obtenidas son para actividad unidad de 
los minérales y agua, se han realizado los progreunas FUGCO y 
LOGK que permiten recalculer las constantes de equilibrio para 




Fie.66.- Desplazamlento de la curva de equilibrio de la 
reacclôn 3Ad * 9Uo ♦ 2Mt * 0.50a en el campo fOa-T por 
varlaciôn de la actividad de la andradlta. (1) aAd=l (2) 
aAd=0.5 (3) aAd=0.1. No se ha conslderado el desplazamlento de 
esta reacclôn por otras.
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HaO - CO2 - NaCl. Salvo que se indique lo contrario, los datos 
termodinàmicos de los minérales, fluidos e iones han sido 
extraidos de la base de datos del programa SUPCRT y de sus 
posteriores modificaciones (v.1984, BOWERS et ait., op.ct., 
JACKSON y HELGESON, 1985).
Las bases tedricas générales y la metodologia de càlculo de 
estas constantes de equilibrio a diferentes presiones y 
temperaturas se encuentra suficientemente desarrollada en los 
trabajos de ROBIE y WALDBAUM (1968), HELGESON et ait., (1978),
FLOWERS y HELGESON (1983) y POWELL (1985).
VII.1.2.- Simplificaciones y. convenciones adoptadas
La complejidad de los procesos hidrotermales, y especialmente 
de los skarns, hacen necesarias diverses simplificaciones para 
poder estudiar termodinàmicamente el conjunto. Aunque la 
evoluciôn de un proceso hidrotermal es una serie continua 
multicomponente, con variaciones de la presiôn, temperatura o de 
las actividades de los componentes en las fases (iones, fluidos 
o minérales con sus correspondientes soluciones sôlidas màs o 
mènes continuas), para explicar su evoluciônes necesario 
establecer una serie de hitos que permiten cuantificar en ellos 
los distintos procesos hidrotermales. Por eso, a partir de los 
datos geotermobarométricos discutidos en cada capitule se hace 
un tratamiento termodinàmico de cada asociaciôn referida a unas 
variables termodinàmicas médias para cada estadio. Las 
convenciones adoptadas son:
- El estado standart para fluidos y sôlidos pures a cualquier 
presiôn y temperatura es la actividad unidad. Este hecho no es 
cierto para minérales con soluciôn sôlida y para fluidos con 
mezcla de componentes gaseosos o salinidades aprecieüsles 
(vg.-superiores a la del agua de mar).
- La mayor parte de las fases sôlidas no son términos extremes y 
por lo tamto se han de realizar correcciones en las constantes 
de equilibrio que asuman las las distintas actividades; es to 
puede puede afectar sensiblemente la topologia de los
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sistemas, tal como se observa en la FIG.66. Para la
interpretaciôn de las distintas paragénesis existantes se 
toman habitualmente los valores medios de las actividades de 
los componentes en los minérales. La existencia de términos 
intermedios de minérales con soluciôn sôlida no indica 
necesariamente que los términos extremes sean paragenéticos 
entre si. Finalmente, existen componentes (Mn en granates y 
piroxenos. Al en esfenas,...) cuya influencia no ha sido 
cuantificada y no son por lo tante estudiados.
Si no se indica lo contrario, la actividad de los sôlidos 
en los diagramas posteriores es unidad, excepte en la epidota 
pura, cuya actividad es la equivalents a la de la
pistacita^^. Para los minérales no observados se ha asumido la 
actividad unidad, excepte para las epidotas y/o granates (BIRD 
y HELGESON, 1980) o anfiboles y piroxenos; en estos ultimes la 
actividad se ha supuesto condicionada por el coeficiente de 
reparte con el otro minerai del par estable en la paragénesis 
segün las ecuaciones de BIRD y HELGESON, (1980) y JOHNSON y 
NORTON, (1985). La actividad de los minérales analizados se ha 
asumido, excepte para la epidota, como independiente de la P y 
T y se ha calculado segun el método descrito en el ANEXO III 
segun los procedimientos de HELGESON et ait., 1978, BIRD y
HELGESON (1980) y BIRD y NORTON (1981) y se muestra en los
CUADROS XXVIII y XXIX. La actividad de la epidota es
dependiente de la temperatura y se ha calculado mediante el 
programa ACTEPIDO (ANEXO IV) siguiendo el método de BIRD y 
HELGESON (1980, CÜADRO XIX).
El estado standart del vapor de agua es la fugacidad unidad 
del gas hipotético perfects a 1 bar y cualquier temperatura, 
siendo la fugacidad y actividad relacionables en cualquier 
condiciôn de P y T mediante la expresiôn:
(1) fHzO real/fHzO pura » actividad 
siendo la actividad del agua liquida igual a la de la fase
X pista. = .01 X clzois = .99
Temp 6 A e p i d . A clz o .
250 0.9236 0.0324 0.9700
300 0.8990 0.0332 0.9700
350 0.8727 0.0341 0.9700
400 0.8454 0.0350 0.9700
450 0.8176 0.0359 0.9700
500 0.7899 0.0369 0.9700
550 0.7626 0.0379 0.9700
600 0.7358 0.0389 0.9700
X pista. = . 1 X clzois = .9
Temp «S A epid. A clzo.
250 0.9236 0.3233 0.7002
300 0.8990 0.3310 0.7004
350 0.8727 0.3393 0.7006
400 0.8454 0.3479 0.7009
450 0.8176 0.3566 0.7012
500 0.7899 0.3653 0.7017
550 0.7626 0.3739 0.7022
600 0.7358 0.3822 0.7027
X pista. = .2 X clzois = .8
Temp ' 6 A epid. A clzo.
250 0.9236 0.6446 0.4014
300 0.8990 0.6582 0.4025
350 0.8727 0.6722 0.4040
400 0.8454 0.6861 0.4059
450 0.8176 0.6995 0.4082
500 0.7899 0.7121 0.4109
550 0.7626 0.7237 0.4139
600 0.7358 0.7344 0.4170
X pista. = .3 X clzois = .7
Temp 6 A epid. A clzo.
250 0.9236 0.9478 0.1109
300 0.8990 0.9560 0.1178
350 0.8727 0.9625 0.1261
400 0.8454 0.9676 0.1352
450 0.8176 0.9715 0.1448
500 0.7899 0.9745 0.1544
550 0.7626 0.9768 0.1638
600 0.7358 0.9787 0.1728
X pista. = .333 X clzois = . 666
Temp 6 A epid. A clzo.
250 0.9236 1.0000 0.0367
300 0.8990 1.0000 0.0479
350 0.8727 1.0000 0.0596
400 0.8454 1.0000 0.0713
450 0.8176 1.0000 0.0829
500 0.7899 1.0000 0.0940
550 0.7626 1.0000 0.1046
600 0.7358 1.0000 0.1146
CUADRO XIX. - Varlaciôn de la actividad de la epidota en funciôn
de la temperatura para la soluciôn sôlida
plstaclta-clInozoislta. Basado en las ecuaciones de BIRD y
HELGESCN (19S0).
vapor a lo largo de la curva de saturaciôn.
En los gases puros la convencion adoptada es la fugacidad 
unidad referida a 1 bar y a cualquier temperatura.
Para las especies acuosas la actividad unidad corresponde a la 
disoluciôn I molal referida a una dilucion infinita a 
cualquier presiôn y temperatura (BOWERS et alt., 1984).
La varlaciôn de la constante de equilibrio de una reacclôn 
producida por AVsoiar de los sôlidos por la varlaciôn de 
presiôn es minima (HELGESON et ait., 1978, EASTOE, 1982, BROWN 
y ESSENE, 1985). Esta varlaciôn por efecto de la presiôn 
tambien se asume negligible en el caso de que intervengan 
fluidos minoritarios en el sistema (O2, Sz, CH«...). Sin 
embargo, las constantes de equilibrio varian sensiblemente con 
la presiôn si en la reacclôn intervienen el HzO o COz.
La fase fluida responsable del proceso de skarnificaciôn esté 
compuesta mayoritariamente por agua. Ademàs, junto con el COz 
existen otros gases disueltos en proporciones muy pequenas, 
taies como el Hz, CH*, O2, Sz .. . ; de ellos el COz, O2 y Sz 
suelen ser los màs importantes, pues aunque se suelen 
presenter en proporciones generalmente muy pequenas, 
definen convenientemente la composiciôn y estabilidad de los 
minérales. Los otros gases minoritarios no tienen gran 
influencia. Asi, mientras que los skarns càlcicos y magnésicos 
sin Fe se pueden représenter en los diagramas T-XCOz, los 
skarns càlcicos ricos en Fe necesitan su definiciôn en el 
espacio T-XCOz-fOz-f Sz.
La presiôn de fluidos esta compuesta ünicamente por PHzO y 
PCOz, ya que estos dominan (>95%) en la fase fluida. El resto 
de los componentes (mayoritariamente C-S-O-H-F-Cl) y solutos 
aparecen en pequena proporciôn (<5% por lo general). La 
introduceiôn de otros componentes en baja concentraciôn 
produce pequenas distorsiones de las curvas de equilibrio.
No existe mezcla ideal de COz y H2O (FLOWERS y HELGESON, 1983, 
BOWERS y HELGESON, 1983a) por encima de la curva liquido-vapor 
(L-V, FIG.67 y 68); por debajo de ella existe inmiscibilidad 
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FIG.67.- a) Relaciones entre fases en el sistema H2O - CO2 a 
las temperaturas y presiones de interés. (Tornado de HELGESON et 
ait., 1978). b) Relaciones actividad - composiciôn de la fase 
fluida para el sistema H2O-CO2 a 1 kb. y 400, 500 y 600®C 
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FIG.68.- Campos de miscibllidad e Inmiscibilidad para la mezcla 
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CUAORO XX.* Fugacidad del COa y actividad y fugacidad del agua 
en condiciones de miscibllidad total e inmiscibilidad parcial 
en el sistema HsO-OOz-NaCl para las condiciones médias de la 
mineralizaciôn de Almadenes segûn el nodelo de BOWERS y 
HELGESON (1983a). yX “ coef le lente de fugacidad del fluido X. 
fugX • fugacidad del fluido X (inmiscibilidad parcial) fug*X ■ 
fugacidad teôrica del fluido X (miscibllidad total) actX ■ 
actividad del fluido X.
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sistema (sobre todo por encima de XCOa - 0.01) hace intervenir 
un factor de solvataciôn dependiente de los iones en soluciôn 
y referida a la cantidad de solutos como NaCl equivalents 
(BOWERS Y HELGESON, 1983 a y b, BOWERS et ait. , 1984). La
influencia de la salinidad es considerable sobre la actividad 
del agua (FIG.69), y mener en la del COa, ya que la mayor 
parte de las sales se encuentran disueltas en la primera.
La actividad y fugacidad del agua y COa se han basado en el 
anôlisis de inclusiones fluidas y en las ecuaciones de 
equilibrio del SUPCRT y BOWERS y HELGESON (Programa FUGCO, 
1983a y b). Las fugacidades de especies gaseosas accesorias se 
han calculado a partir de los diagramas fOa-fSa-T y los 
equilibrios quimicos. El complejo desarrollo matemôtico de las 
ecuaciones de càlculo de las fugacidad del HzO y COz està 
informatizado en el programa FUGCO (BOWERS y HELGESON, 1985) 
modif icado (FUGLOG, ANEXO IV). En el CUADRO XX se han 
representado la actividad del agua y las fugacidades de los 
principales componentes gaseosos en las condiciones geolôgicas 
de interés para la mineralizaciôn de Almadenes (1000, 500 bars 
y L-V). Se asume por lo tanto, inmiscibilidad parcial para 
todos los procesos que aparecen por encima de los 400°C y 500 
bars de presiôn, limite hasta el cual estàn bien establecidas 
las curvas de equilibrio; por debajo de este limite, y en
ausencia de datos fiedïles, se asume miscibllidad ideal. Sin 
embargo, las bajas concentraciones de COz y NaCl hacen que 
estas fugacidades no se alejem apreciablemente de las reales.
La comparaciôn de los datos obtenidos mediante estas 
ecuaciones con datos expérimentales e inclusiones fluidas 
(ROEDDER, 1984, NICHOLLS y CRAWFORD, 1985) confirma la
existencia de estos procesos de inmiscibilidad. La aplicaciôn 
de esta teoria de inmiscibilidad a equilibrios con COz-HzO, 
sobre todo a altas f race iones molares de COz ha modif icado
sensiblemente la topologia de dichos equilibrios (BOWERS y
HEIÆESON, 1983b), haciendo las curvas menos convexas y
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elavando las temperaturas de equilibrio para una Cracciôn 
molar de CO2 dada.
Para los gases présentas en concentraciones mucho menores (O2, 
Sz, Hz, CH4, ...) se asume la miscibllidad ideal y por lo 
tanto sus fugacidades han sido calculadas mediante la ecuacidn 
de REDLICH-KWONG (modificada por HOLLOWAY, 1973, 1977 para
procesos geoldgicos, an HELGESON at alt., 1978).
Los procesos de oxidaciôn-reducciôn (representados en funciôn 
de la fOz) y suif idizaciôn ( f Sz, asumiendola como 
representativa de la ES, OHMOTO, 1972) son muy caracterlsticos 
de los procesos hidrotermales y aunque el Sz y Oz estàn en 
proporciones relatives muy accesorias, los diagramas fOz-fSz-T 
reflejan muy bien la evoluciôn del fluido (BARTON y SKINNER, 
1979). Finalmente, las relaciones del COz y Sz con sus 
especies acuosas, fOz, pH y salinidad de los fluidos han sido 
estudiadas por OHMOTO (1972).
El COz en los càlculos (bien como XCOz, mCOz o fCOz) està 
referido al conjunto de sus especies acuosas, ya que el COz 
como tal es poco abundante en las disoluciones hidrotermales 
(OHMOTO, 1972) y aparece fundamentalmente en forma de HCOz' y 
en menor grado HzOz. Estas especies estàn relaclonadas con la 
fCOz mediante las reacciones:
HzCOz = COz+HzO 
HCOz'+H* = H2CO3
De la misma manera, la fSz représenta la fugacidad del 
conjunto de las especies acuosas de S, que son 
fundamentalmente HzS y en menor grado, HS~ y ESOa *^, que 
engloba al conjunto de los sulfatos. Se relacionan entre si y 
con la fSz mediante las reacciones:












FIG.69.- Influencia de la salinidad y fracclôn molar de CO2 
sobre la actividad del agua. Desplazamlento de la curva de 
equilibrio Ms + Q = FX + And + Q, asumlendo mezcla no Ideal de 
HzO - COz - NaCl (BOWERS y HELGESON, 1983a). (1) XNaCl=0 (2) 
XNaCl=0.2 (3) XNaCl=0.5 (4) Mezcla Ideal. Basado en las 
ecuaciones de BOWERS y HELGESON (1984), programas FUGCO y 
SUPCRT.
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Por d«bajo da los 600"c y S kb de presiôn, rango en el qua se 
encuentran incluidos la mayor parte de los skarns, los solutos 
se encuentran en las disoluciones de forma idnica y en sus 
relaciones se pueden expresar como tales (BOWERS et alt., 
1984), excepto la silice que se to ma como SiOz total y qua 
engloba al H*SiO* y en menor grado H3Si04" (WALTHER y 
HELGESON, 1977), y los compuestos de C y S ya citados 
previamante. Los metales aparecen en una gran variedad de 
compuestos (BARNES, 1979, BARNES y SEWARD, 1987, CRERAR et 
alt. , 1985, EUGSTER, 1985, 1986) cuyos campos de estfibilidad 
dependen del pH, fOz y m£S. A mayores temperaturas dominan los 
equilibrios moleculares y su estudio es mucho màs complejo; la 
ausencia de datos sobre el estado de sustancias en las 
disoluciones, hace que actualmente (BEANE y TITLEY, 1979) se 
asuman por defecto como de tipo iônico.
En las disoluciones diluidas (caso de los metales en 
disoluciones hidrotermales) y a las presiones de interés, la 
actividad del solvents tiende a ser ideal o a seguir la ley de 
Raoult, siendo su actividad o fugacidad equivalents a la 
presiôn parcial. En las mismas condiciones la actividad del 
soluto es proporcional a la fracciôn molar de éste. En estas 
se cumple que:
(2) a^  = m^  Tj (HENLEY et ait. , 1984)
y en el caso de los gases
(3) X, = £,
La propiedades molares de las especies acuosas como 
componentes iônicos se calculan en base a la ecuaciôn 
modificada de Debye-Hückel, cuyos paràmetros se encuentran 
tabulados (HENLEY et ait., 1984). Esta ecuaciôn présenta la 
limitaciôn de ser solo aplicable a verdaderas soluciones 
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donde Z es la carga idnica (tabulada an Henley et alt., 1984)
e I la fuerza idnica que es équivalante a:
(5) I- i (Em^z^^) = (mNa* + 4 mCa^* + mK* + mCl‘)/2
siendo muchas veces équivalante a la salinidad de la solueidn 
(I* mNa*+mK* OHMOTO, 1972). A, B, ai y b son constantes (A y B 
constantes de Debye-Hückel dependientes de la densidad y 
constante dieléctrica del fluido y PHzO a cada presidn y
temperatura, ai depende de cada idn y b varia entre 0.03 y
0.05 en soluciones hasta 3 m y temperaturas cercanas a los 
250°C, HENLEY et ait., 1984). a y Z de los principales iones 
se encuentran tabuladas en HELGESON (1969) y HENLEY et ait. 
(1984); en los iones desconocidos se pueden asumir valores de 
los mas similares (AHMAD et ait., 1987). Los paràmetros de
Debye-Hückel, A y B se encuentran tabulados en HELGESON y 
KIRKHAM (1974). En el caso de solutos no polares r> es cercano 
a la unidad.
- La temperatura a lo largo de cada uno de los procesos 
metasomàticos (i.e. cada etapa de la évolueidn del skarn) se 
supone constante, sin que existan gradientes de temperaturas 
en ambientes geoldgicos restringidos (<100 mt.). Ünicamente en 
el caso de Cerro de Almadenes este postulado puede no ser 
totalmente cierto, pero la ausencia de datos globales obligan 
a considerar la temperatura como homogénea.
- Los datos numéricos calculados estàn sujetos a la propagacidn 
de los errores en los datos termodinàmicos y en las constantes 
de equilibrio, por lo que los resultados son solo aproximados.
VII.2.- FORMACION DE LOS SKARNS. EVOLUCION TEORICA.
VII.2.1.- Aspectos termodinàmicos fundamentales
Aunque el desarrollo de un skam, como tal proceso
metasomàtico, necesita una anomalia térmica (metamorfismo
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regional o actividad ignea), es condiciôn fundamental para su 
gènesis la existencia de un movimiento o flujo de componentes en 
fluidos. Una alteraciôn metasomàtlca, como proceso interactivo 
entre un fluido y una roca, supone la transformée iôn de una 
paragénesis inicial a otra posterior, formada por minérales màs 
astables en las nuevas condiciones de presiôn, temperatura y 
composiciôn del fluido. En la actualidad se ha désarroilado un 
complejo modelo matemàtico desarrollado sobre la teoria 
metasomàtlca inicial de KORZHINSKII (1959, 1967), seguido por
THOMPSON (1959) y posteriormente por gran numéro de autores 
(vg.- KERRICK,1977, FONTEILLES, 1978, PASCAL, 1979, GUY, 1979,
1984) que han discutido matemàtica y experimentalmente el 
modelo. La evoluciôn metasomàtlca es interpretada en base a la 
régla de las fases (KHORZINSKII, 1970) que postula que la 
totalidad de las fases existantes quedan definidas por los 
grados de llbertad del sistema, los componentes en él existantes 
y las condiciones impuestas por el mismo. En general en todo 
proceso metasomàtico, tanto en el caso de un skarn como en el de 
otra alteraciôn hidrotermal, se encuentran las siguientes 
caracteristicas comunes (ROSE y BURT, 1979):
- El tamano de las zonas varia dependiendo de la velocidad de 
transformaciôn metasomàtica. Ciertas zonas, por lo tanto, 
pueden desaparecer o variar su anchura con el tiempo.
- La estabilidad de una asociaciôn minerai queda definida por la 
temperatura, presiôn y composiciôn de la fase fluida y del 
protolito.
- Las reacciones quimicas caracteristicas son de deshidrataciôn, 
decarbonataciôn e hidrôlisis, a las que se anaden las redox, 
de cinética mucho màs lenta, pero que juegan un papel 
fundamental en la evoluciôn si el Fe, Mn, S y C se encuentran 
en la roca, pues su estado de oxidaciôn y comportamiento 
dependen de la fOz y pH.
El equilibrio en un proceso metasomàtico es un concepto 
teôrico, aunque en cualquier modelo geoquimico (THOMPSON, 1959, 
ROSE y BURT, 1979) se supone que en pequenos volümenes de roca
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todas las fases (fluidos y sôlidos) estàn en equilibrio local.
La percolaciôn de especies acuosas en un fluido, inicialmente 
homogéneo, a través de una roca uniforme produce una sucesiôn de 
zonas metasomàticas en el espacio. Estas zonas se separan por 
los ya definidos frentes metasomàticos, en los que existe un 
gradients de concentraciôn relativa (el valor de éste es « en el 
frente) y caracterizados por la apariciôn o desapariciôn de una 
fase, aunque siempre existe una tendencia a la reduceiôn del 
nümero de minérales del sistema ($ =>1,KHORZINSKII, 1970) hasta 
llegar a dar zonas incluso monominerales. Unà amplia discusiôn 
teôrica ha sido realizada por FONTEILLES (1978) Y GUY (1979).
En cada una de las zonas metasomàticas existe, salvo en el 
frente, un equilibrio entre la paragénesis minerai y el fluido, 
apareciendo una movilizaciôn progrèsiva de los componentes 
quimicos, con paso graduai de inerte a môvil. En el frente 
metasomàtico (KHORZINSKII, op.ct.) existe un cambio brusco de la 
composiciôn del fluido y paragénesis. En éste siempre se cumple 
que;
(1) Composiciôn riuido = f (composiciôn soiido)
y el piano se define como isoterma. Esta relaciona, a 
temperatura y presiôn definidas, las concentraciones de un 
componente en el fluido y sôlido.
Asi, la reacciôn del fluido con la roca inicial (ro) define 
una asociaciôn (ri ) que se compléta al llegar al equilibrio y 
quedemdo, por lo temto, el fluido con una composiciôn fi. El 
incremento de fluido posterior con composiciôn fo reacciona 
inicialmente con la asociaciôn ri para dar la roca rz (mas 
fluido fz) y posteriormente con la roca inicial ro para producir 
ri y fi, def iniendo suces i vamente una serie de zonas 
metasomàticas, en las que de una a otra cambia radicalmente la 
composiciôn de la roca y fluido. Por lo tzmto, lo màs
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caracteristico del proceso metasomàtico es que a partir de un 
fluido homogéneo y un sôlido, tambien homogéneo, pero ambos en 
desequilibrio entre si, se produce una disoluciôn y un sôlido 
discontinues en un tiempo finito, dependiendo las 
caracteristicas de estos de la composiciôn del fluido, del 
protolito y de la presiôn y temperatura. El flujo de fluidos a 
lo largo de la roca (= sistema) se realiza mediante dos procesos 
fundamentales y extremes (KHORZINSKII, 1970, KERRICK, 1977, GUY, 
1979), existiendo todos los términos intermedios entre ambos. La 
FIG.64 (GUY, op.ct.) représenta el aspecto gràfico del modelo de 
zonaciôn metasomàtica.
En este proceso intervienen fundamentalmente dos factores, el 
tiempo que se necesita para alcanzar ese equilibrio y la escala 
a la que se alcanza éste.
(1) La cinética de un equilibrio sôlido-sôlido es minima, 
mientras que los sistemas con fluido-roca alcanzan el 
equilibrio a mayor velocidad (10 veces màs ràpidas que las 
primeras incluso a baja temperatura, BARTON y SKINNER, 
1979), y son superiores a la capacidad percolante del fluido 
por encima de los 300“c, (GUY et ait. , 1983) y los 
fluido-fluido son casi instantàneos (BARTON et ait., 1977). 
La existencia de reacciones mayoritariamente de tipo 
sôlido-fluido en los skarns permite considerar que el 
equilibrio es muy ràpido y la cinética del proceso 
metasomàtico està ünicamente condicionada por la velocidad 
de fluido percolante.
(2) El factor escala es dependiente del factor tiempo y de la 
cantidad de fluido percolante. Esto impiica que en volümenes 
de roca lo suficientemente grandes, siempre existiràn 
porciones de ésta en desequilibrio.
La existencia de un sistema en equilibrio complète es dificil 
de demostrar, aunque a efectos geolôgicos se supone que éste 
existe (BARTON y SKINNER, 1979) si los minérales existentes son 
texturaImente sincrônicos y paragenéticos y no se observan
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texturas petrogrâfleas de desequilibrio (reacciôn o disoluciôn) 
entre ellos. La definiciôn de este equilibrio entre paragénesis 
es fundamental en el tratamiento termodinàmico en geologia, ya 
que permite la cuantificaciôn del sistema (HELGESON et 
ait.,1978) mediante reacciones quimicas. Por ello, a una presiôn 
y temperatura dadas, es posible définir las caracteristicas de 
la fase fluida (FLOWERS y HELGESON, 1983).
Los s k ams son sistemas con altas relaciones fluido/roca 
caracterizados por formarse en sistemas geolôgicos abiertos, no 
isoquimicos y en los que a priori no existen componentes 
perfectamente inertes a lo largo de todo el proceso (BROWN y 
ESSENE, 1985). A SU  vez, la existencia de pocas fases en 
equilibrio y la gran variedad de asociaciones, con amplio rango 
de soluciôn sôlida, implica grandes dificultades para la 
interpretaciôn exacta de las variables intensives y grados de 
libertad (P-T-Xriuido) de éste. La situaciôn se complice debido 
a la poca cantidad de datos expérimentales existentes y la 
dificultad de cuantificar todas las variables del proceso (papel 
de elementos traza, variaciones de volumen, transferencia de 
masas...).
VII.2.2.- £I proceso metasomàtico. Difusiôn e inflltraclôn
En el proceso de Inflltraclôn el transporte metasomàtico se 
realiza por flujo del fluido a través de dlscontlnuldades 
(mayores o poros) debido a gradientes de presiôn. KALAYDJIAN 
(1983) ha desarrollado un complejo modelo matemàtico teôrico 
para el mécanisme Inf Iltracional en el que partlendo de unos 
valores de presiôn, temperatura, porosldad y velocidad de 
avance, es posible observer la evoluciôn del frente metasomàtico 
y las dlstlntas zonas. La evoluciôn Impllca un proceso 
termodlnàmlcaunente Irreversible, dependiendo el desarrollo de 
las dlstlntas zonas y frentes metasomàticos de la composiciôn 
del fluido, vlscosldad de éste, porosldad y composiciôn de la 
roca, tlpos de reacciôn y transferencia de masas...
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En los procesos de difusiôn el fluido se considéra en un 
estado cinéticamente inerte, desplazandose los componentes por 
gradientes de potencial quimico a lo largo del fluido
intergranular durante largos lapsos de tiempo y entre conjuntos 
(roca-fluido o fluido-fluido) incompatibles. Este desarrollo es 
de tipo bidireccional al intercambiarse los dos fluidos, 
apareciendo cambios regulares entra las zonas y una varlaciôn 
constante en la composiciôn del fluido. La secuencia minerai 
muestra fuertes cambios composicionales entre zonas, mientras 
que los minérales con soluciôn sôlida muestran cambios
progresivos de composiciôn. Esta evoluciôn es aplicable a zonas 
de poca potencia, pero nunca a grandes masas, ya que las fuerzas 
de movilizaciôn para procesos difusivos (EINAUDI y BURT, 1982) 
disminuyen con la anchura de la zona.
La evoluciôn de très fluidos A, B, y C con un ünico
componente (FIG.65) aparece como très curvas cuya distribuciôn y
pendlente depende de la isoterma. Segun la forma de la curva, 
las disoluciones diluidas avanzan de una manera màs ràpida 
(curva côncava) que las saturadas, mientras que en las curvas de 
tipo convexo ocurre lo contrario. En este segundo caso las zonas 
aparecen con poca potencia, mientras que en el prlmero ésta es 
mayor.
En los procesos metasomàticos ligados a skarns perigraniticos 
dominein los procesos de tipo inf iltracional, mucho màs efectivos 
a largas distancias que los difusivos, mientras que estos 
ültimos predominam en los skams de reacciôn. Sin embargo, en 
los skams s.s lo màs frecuente es que existem los términos 
intermedios entre los dos mecemismos, sobre todo cerca del 
origen, donde la superposiciôn de difusiôn sobre infiltraciôn 
suaviza los frentes metasomàticos. Tambien se observa la 
presencia local de procesos intermedios debido a la existencia 
de mecanismos difusivos donde la velocidad del fluido es menor, 
como por ejemplo, en zonas muy distales o en direcciones 
perpendiculares a la de màximo flujo.
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La diacrlnlnaciôn entra ambos tipos de proceso es diflcll, 
aunque KERRICK (1977) propone una separacidn basada en las 
relaciones de los zonadoa en los distintos minérales con 
solucidn sôlida. La existencia de "plateaus” composicionales en 
los zonados son tîpicos de los procesos infiltracionales al 
tener el fluldo una composicidn homogénea en cada zona. Un salto 
de zona impiica un cambio brusco en la composicidn del mineral. 
Al contrario, la existencia de cambios composicionales graduales 
a lo largo de una zonaciôn del mineral parecen corresponder 
mejor a procesos de tipo difusivo.
Los criterios geolôgicos para la diferenciacidn entre ambos 
tipos de proceso son mayoritariamente los descritos en el 
apartado II. 1, ya que en los skarns de reaccidn dominan los 
procesos difusivos y en los skarns s.s. los infiltracionales.
VII.3.- CONDICIONES DE TEMPERATURÀ Y PRESION
El càlculo de las caracteristicas fisicoquimicas del fluido 
ligado a la formaciôn de la mineralizaciôn necesita el 
conocimiento previo de las variables presiôn litostàtica (Pi ), 
presiôn de fluidos (Pr) y temperature. Los valores de estas 
variables se pueden préciser de distintas maneras: a partir del 
estudio de campos de estabilidad de los minérales mediante el 
anàlisis paragenético, mediante el estudio de coeficientes de 
reparto entre distintos minérales y a partir de los datos de 
inclusiones fluidas. La aplicacién de estos procedimientos 
plantea el problème de la posible ausencia de equilibrio en los 
sistemas minerai-minerai o mineral-fluldo que tamponan una 
determinada variable intensive. En este caso el valor de la 
variable obtenido es falso.
Para conocer la trayectoria Pi-Pr-T-tiempo del sistema 
hidrotermal nos vamos a basar en la determinacidn de las 
condiciones P-T médias de cada uno de los tipos de alteraciôn 
descritos en el Cap.III (CUADROS V, VII y X). Estos valores son
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la base para el càlculo posterior de las restantes variables 
intensivas del sistema (fOz, fSz, pH, actividades de los 
componentes, etc.)- La composiciôn de los minérales que pueden 
admitir un amplio rango de soluciôn sôlida es funciôn de estas 
variables; por lo tanto, para calcularlas han de tenerse en 
cuenta las propiedades termodinàmicas de las disoluciones 
expresadas por las actividades de sus miembros (end members).
Aunque en este capitule se incluyen tambien los datos 
geotermobarométricos obtenidos en rocas hidrotermales 
desarrolladas sobre rocas igneas bàsicas y gneises, no se 
profundiza en su évolueiôn fisicoquimica, por estar fuera de la 
mineralizaciôn de Almadenes propiamente dicha. Por lo tanto, el 
anàlisis se centra exclusivamente en las rocas hidrotermales 
desarrolladas sobre los granitoides y mârmoles.
VII.3.1.- Aspectos qeobarométricos
La determinaciôn de la presiôn en sistemas hidrotermales ha 
planteado siempre mâs problemas que la de las temperaturas de 
formaciôn; la ausencia de geobarômetros fiables obliga, por lo 
general, a trabajar con aproximaciones. Esto es debido a que en 
estos sistemas generalmente epizonales, los equilibrios son mâs 
sensibles a la temperatura y composiciôn del fluido que a la 
presiôn.
Estos sistemas someros plantean, ademàs, la dificil 
discriminaciôn entre presiôn litostàtica (Pi) e hidrostàtica o 
de fluidos (Pr). Ambas se pueden considerar équivalentes en 
sistemas no conectados con la superficie, mientras que en 
sistemas conectados con ella la presiôn hidrostàtica es por lo 
general muy inferior a la litostàtica. Entre ambos casos pueden 
existir todo tipo de situaciones intermedias (FIG.70, ROEDDER y 
BODNAR, 1980); por lo tanto, la presiôn litostàtica puede 
interpretarse como presiôn màxima y la hidrostàtica como minima. 
Las sobrepresiones de fluidos (Pf>Pi) representan probablemente 
situaciones transitorias que se resuelven mediante la
FIG.70.- Dlagrama mostrando las relaciones entre preslon 
hidrostàtica y litostàtica, asi como la Influencia de la 
ebullicion y mezcla de fluidos. Basado en ROEDDER y BODNAR
(1980). (A) Fluido sin ebullicion en sistema abierto con la
superficie. La presiôn es hidrostàtica y se puede suponer la 
media de toda la columna de fluido (B) Fluido sin ebullicion, 
con mezcla de fluidos en la parte superior del sistema. La 
entrada de fluidos densos en el sistema hace que la presiôn 
hidrostàtica sea mayor que en (A). C) Ebullicion end ma del 
punto de mineralizaciôn. La presiôn hidrostàtica es inferior a 
(A). (D) Presiôn hidrostàtica dominante, aunque el sistema es 
cerrado a la superficie. (E) Presiôn litostàtica dominante. (F) 
Presiôn litostàtica dominante, pero con ebulllciôn en el 
sistema; en la parte superior del sistema aparece vapor. Domina 
la presiôn litostàtica. (X) nivel de la muestra en el sistema 
hidrotermal. La zona punteada représenta la zona de penetraciôn 
de aguas meteôrIcas.
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fracturaclàn hldràulica de las rocas, amp11amente representada 
en mültiples estructuras en Almadenes (v.g., brechas 
hidrâulicas). Por ello no se consideran significativas a efectos 
del equilibrio minerai en el sistema hidrotermal (HELGESON et 
ait., 1978).
VII,3.1.1.- La presiôn litostàtica.
La relaciôn del skarn con las rocas encajantes y la evoluciôn 
tectônica tardihercinica del sector dan una idea del rango de la 
presiôn litostàtica durante su formaciôn. La posible relaciôn 
con el granito de Navalcubilla, tal como sa argumenta en la 
Primera Parte, indica presiones litostàticas màximaa de 1 Kb.
El método tradicional para la estimaciôn de la presiôn 
litostàtica mediante reconstrucciôn paleogeogràfica del àrea de 
interés (e.g. GUY, 1979) no es posible en zonas tan 
estructuralmente profundas y sometidas a una compleja evoluciôn 
tardihercinica. No existe un càlculo ni siquiera aproximado del 
espesor de la columna de roca.
Por otro lado, otra serie de hechos constatados en Almadenes 
como son los siguientes:
* Alto contenido de Mn en clinopiroxenos (cap.IV).
* Relaciôn con fluidos hiposalinos pobres en CO2. (cap.VI)
* Abundancia de esfalerita (cap.III).
* Presencia de brechas hidrâulicas (cap.II).
* Intensa alteraciôn retrôgrada
* Presencia de cavidades rellenas de minérales de baja temperatura
son tipicos de skams distales someros formados generalmente a 
presiones inferiores a 1 kb. (EINAUDI et ait., 1981, NEWBERRY y 
EINAÜDI, 1981, MEINERT, 1987, CASQUET y TORNOS, 1989). A 
presiones superiores a los 1.5-2 kb. (BURNHAM, 1979, MEINERT,
1984) los cuerpos igneos y el encajante se encuentran cerca del 
ceunpo de la deformaciôn düctil y, por lo tanto, la alteraciôn 
hidrotermal y el s k a m  se reducirian a la orla inmediata del
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granito.
Durante la evoluciôn del skarn de alta temperatura, que es 
anterior al funcionaraiento de la falla, se asume que la presiôn 
litostàtica (Pi) es muy similar a la de fluidos (Pr) ya que la 
formaciôn de dicho skarn se realiza mayoritariamente en régimen 
tectônico muy isôtropo tal como indica el reemplazamiento 
estàtico en ausencia de deformaciôn.
VII.3.1.2.- Geobarometria de esfaleritas
De los procedimientos geobarométricos, los basado en el 
contenido de FeS disuelto en la esfalerita en equilibrio con 
pirrotina y pirita (HUTCHINSON y SCOTT, 1981) o pirrotina 
(BRYNDZIA y SCOTT, 1988) son los màs fiables para determinar la 
presiôn litostàtica. Sin embargo no es posible aplicarlo en 
Almadenes ya que la esfalerita està ünicamente en equilibrio con 
pirita; esto supone por lo tanto que la actividad de FeS no està 
tamponada por el equilibrio pirita - pirrotina y el contenido de 
FeS de la esfalerita no depende ünicamente de la presiôn. Asi, 
la asociaciôn esfalerita - pirita existante indica presiones 
claramente errôneas y siempre superiores a los 4 kb.
VII.3.1.3.- Geobarometria de sericitas
El amplio rango de soluciôn sôlida en la serie moscovita - 
paragonita - celadonita ha motivado la existencia de treüsajos 
que estudian las relaciones de esta miscibilidad con el campo 
P-T. Aunque los primeros trabajos sobre este tema se remontan a 
hace màs de veinte aftos (LAMBERT, 1959, VELDE, 1965, 1967), los 
datos expérimentales son todavia bastante incompletos (e.g. 
CHATERJEE y FLUX, 1986).
El comportamiento esencialmente inerte del Ti y el 
tamponamiento por el fluido o roca de caja de la relaciôn 
Fe/Fe+Mg tal como ha sido discutido previamente (Cap.IV.1.3), 
hacen que ünicamente las sustituciones Na-K o Si (Mg,Fe) - 
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VELDE (1965, 1967) encuentra qua a temperatura constante y en 
situaclôn de equilibrio con feldespatos y cuarzo, existe un 
incremento del contenido de celadonita en la moscovita 
proporcional al aumento de presiôn. Este método geobarométrico 
ha sido utilizado por GOUANVIC (1983), CATHELINEAU (1983a) y 
LEROY (1984) en filones de Sn-W y episienitas, tras haber 
calculado la temperatura de equilibrio de las sericitas a partir 
del contenido en paragonita.
La utilidad de estas curvas, més aplicables en ambiantes 
metamôrficos que hidrotermales ha sido motivo de diverses 
criticas (e.g. LEROY y CATHALINEAU, 1982) en cuanto que se 
estima que la actividad de los distintos componentes esté més 
influenciada por las variables quimicas del medio que por la 
presiôn y temperatura. Sin embargo. Van der MARCKE (1983) 
encuentra consistentes Los datos geotermobarométricos obtenidos 
en los periskarns de Costabona, razonando que el equilibrio
moscovita-celadonita esté fuertemente influenciado por la 
temperatura a bajas presiones.
Recientemente el modelo de VELDE (1965, 1967) ha sido
revisado por BURCHER - NURMINEN (1987), que establecen que para 
que el contenido en celadonita dependa de la presiôn y
temperatura (FIG.71) ha de estar en equilibrio con flogopita, 
feldespato potésico y cuarzo. La ausencia de flogopita (como 
componente de la biotita) y presencia de clorita indicaria unas 
presiones minimas de formaciôn.
La aplicaciôn del diagrams de BURCHER - NURMINEN (op.et.) a 
las sericitas de Almadenes indica que las presiones 
hidrostéticas minimas para una temperatura entre 250 y 350°C 
(cap.VII.3.2) estarian entre 0 y 1.5 kb. La inestabilidad del 
feldespato potésico en la mayor parte de la alteraciôn
hidrotermal y las bajas presiones hidrostéticas existantes 
parecen indicar que este método esté sujeto a grandes
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Inexactitudes en sistemas hidrotermales tan someros (al menos 
por debajo de 2 kb. y 400“C).
VII.3.1.4.- La evoluciôn de la presiôn hidrostética durante el 
skarn de baja temperatura. La ebulliciôn y las
brechas.
Al contrario que en el skarn de alta temperatura la evoluciôn 
del aposkarn y alteraciôn hidrotermal sobre el granito se 
desarrolla a lo largo de una zona de falla con intensa 
circulaciôn de fluidos donde la Pr es muy variable y claramente 
distinta de la litostàtica. La presencia de una zona de fractura 
de esta continuidad, con deformaciôn cataclasitica asociada y un 
amplio rango de temperaturas en un ambiente epizonal y minérales 
tipicos de sistemas geotérmicos (CAVARETTA et ait., 1982, BIRD 
et ait., 1984) indica que el circuito hidrotermal estuvo
probablemente comunicado con la superficie al igual que los
sistemas geotérmicos actuales. En estos sistemas abiertos el
valor de la presiôn hidrostàtica depende de la columna de fluido 
existante (densidad columna de fluido) y es independiente de la 
presiôn litostàtica (ROEDDER y BODNAR, 1980), mientras que si 
éste es cerrado la presiôn de fluidos es similar a la
litostàtica (densidad columna de roca).
En este aspecto LEROY (1978) al estudiar las episienitas 
uraniferas de La Crouzielle (Fremcia) encuentra criterios que 
indican una presiôn superior (Pi=Pf ) a los lados de la zona de 
debilidad, mientras que en el nücleo de ésta la presiôn es 
inferior y de tipo hidrostàtico (Pf<Pi).
Una de las caracteristicas màs importamtes de Almadenes es la 
presencia de gremdes cuerpos de brechas poligénicas, las cuales 
pueden tener cuatro orlgenes distintos:
* Brechas tectônicas (Compresiôn o dilatamcias).
* Brechas producidas por la ràpida pérdida de CO2 en el proceso 
de skarnif icaciôn, tipica de skams someros de Cu y Pb-Zn.
* Brechas magmàticas ligadas a procesos tipo "pôrfido cuprifero".
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* Brechas hidrotermales (fracturaciôn hidràulica).
Ya que las brechas presentan unas dimensiones 
excepcionalmente grandes (hasta 300 mt. de longitud por 60 de 
potencia) con respecto a las dimensiones de la propia zona de 
cizalla, tienen una intensa alteraciôn hidrotermal asociada, y 
ademàs localmente presentan morfologlas de tipo chimenea, un 
origen puramente tectônico no parece probable. Un origen ligado 
a degasificaciôn de màrmoles queda asimismo descartado pues esta 
brecha es posterior a la mayor parte del skarn, y por 
consiguiente a los procesos de devolatilizaciôn del COz en 
skarns (EINAUDI et alt., 1981). Este caràcter tardlo y la
mineralogia hidrotermal ligada a procesos retrôgrados de baja 
temperatura descartan asimismo un posible origen magmàtico.
Por lo tanto, estas brechas son probablemente de origen 
hidrotermal (brechas hidrâulicas) y asociadas a sobrepresiones 
locales y transitorias de fluidos (Pr»Pi) en el sistema 
hidrotermal. Estas brechas hidrâulicas han sido citadas tanto 
como proceso tardio en episienitas (CHEILLETZ y GIULIANI, 1982) 
como ligadas a procesos hidrotermales muy someros ampliamente 
descritos (e.g. nümero monogràfico Economic Geology, 80-6,
1985), en sistemas epitermales o tipo "pôrfido cuprifero".
Estàn asociadas a fenômenos smnamente ràpidos donde su 
formaciôn no implica grandes desplazamientos de masa. Este 
proceso cuasi instantàneo produce un redondeeuniento de los 
fragmentes por fricciôn y una cristalizaciôn ràpida de una 
matriz desorientada de grano fino por expansiôn adiabàtica, en 
los que los fragmentes, muy heterométricos, flotan en un 
esqueleto quebrantado. Sus mécanismes de generaciôn pueden ser 
fundamentalmente dos (FIG.72, BURNHAM, 1985, SILLITOE, 1985);
* Ruptura instanténea de un caparazôn impermeable. Un continue 
ascenso de fluidos a lo largo de la fractura produce una 
acumulaciôn de éstos bajo la zona sellada hasta que la Pr>Pi y
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sa genera una ruptura con violenta devolatilizaciôn y 
cristalizaciôn de minérales. Un nuevo ascenso del fluido hasta 
otro punto impermeable puede repetir el fenômeno y la fractura 
se propage gradualmente. El modelo mecànico de este mecanismo 
de fracturéeiôn ha sido explicado por PHILLIPS (1972, 1985). 
Este autor hace especial énfasis en la importancia de la Pr 
como mecanismo capaz de aumentar el desviador (ri-era, 
culminando en la fracturaciôn de la roca.
* Incremento brusco del volumen de fluîdo por ebulliciôn en el 
sistema hidrotermal que fractura la roca como consecuencia del 
expansionamiento brusco adiabôtico del fluido (FOURNIER,
1985).
Aunque ambos mecanismos son posibles en Almadenes, la 
presencia de un caparazôn de silice parece descartado en cuanto 
que no se han encontrado casi fragmentos de cuarzo en la brecha. 
Esto hace pensar que ha sido la ebulliciôn el mecanismo 
preferente de formaciôn de estas brechas. Este hecho, unido a la 
presencia de abundante feldespato potésico en la matriz de las 
brechas, ultramilonitas, granito silicificado y en las 
clorititas I, asi como la propia presencia de grandes cuerpos de 
clorititas sugiere una basificaciôn duremte los ültimos estadios 
de formaciôn de la mineralizaciôn, fenômeno que suele estar 
ligado a la ebulliciôn de sistemas hidrotermales someros 
(DRUMMOND y OHMOTO, 1985, FOURNIER, 1985, HENLEY et ait., 1984) 
en donde se liberan componentes gaseosos del fluido (COz, HzS) 
que incrementan el pH de éste.
Su presencia implica que en esos mementos se ha alcanzado una 
profundidad suficiente para que la curva L-V sea cortada; en 
fluidos tan hiposalinos como los de Almadenes esto implica 
condiciones muy someras (menor de 2.2 Km., CATHLES, 1981), 
aunque en sistemas mucho més salinos (e.g. pôrfidos cupriferos) 
la ebulliciôn puede producirse hasta a 1.5 kb. (BURNHAM, 1979).
La definiciôn de este fenômeno es de grzm importemcia en
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sistemas hidrotermales, pues no solo define la profundidad, sino 
que es un mecanismo muy efectivo de precipitaciôn de metélicos. 
Debido a su trascendental importancia, se han desarrollado 
complejos modelos mateméticos que explican su evoluciôn 
(DRUMMOND y OHMOTO, 1985, REED y SPYCHER, 1984, 1985).
A pesar de estos argumentes de tipo geolôgico no se han 
localizado inclusiones fluidas con procesos inequivocos de 
ebulliciôn (ROEDDER, 1984, RAMBOZ et ait., 1982). Esto puede ser 
debido bien a un muestreo insuficiente (no localizaciôn del 
nivel de ebulliciôn en màs de 600 m. de desnivel) o bien, tal 
como indica ROEDDER (op.et.) a una ràpida emigraciôn de la fase 
gaseosa en sistemas abiertos.
VII.3.2.- Consideraciones aeotermométricas.
El càlculo de la temperatura de formaciôn de las rocas 
hidrotermales se ha basado tradicionalmente en cuatro métodos 
esenciales: la mediciôn directa de ésta (ünicamente en sistemas 
geotérmicos actuales), el equilibrio minerai, la geotermometria 
de intercambio iônico entre pares minérales o minerai - fluido y 
las inclusiones fluidas. Excepto la primera, todos los demàs 
métodos son indirectes y por lo tanto sujetos a un intervalo de 
error que generalmente se minimize mediante el empleo simultàneo 
de varios de ellos.
El anàlisis de la paragénesis minerai para la determinaciôn 
de la temperatura, tan util en las rocas metamôrf icas donde las 
paragénesis son frecuentemente uni o divarizmtes, es, en el caso 
de la alteraciôn hidrotermal, de poca utilidad ya que se suelen 
tratar de alteraciones con una elevada varianza. En la FIG.80 se 
han proyectado algunos equilibrios minérales univariantes 
caracteristicos de las rocas aluminicas; los limites superiores 
de estabilidad de las micas blancas y de las cloritas en 
equilibrio con cuarzo y/o feldespatos se encuentran por encima 
de los 500°C, temperatura superior a la estimada para la mayor 






FIG.73.- (A) CAnpos d* estabilidad de minérales tipicos del 
skarn de Almadenes en sistemas geotérmicos actuales. Basado en 
los datos de CAVARETTA et alt. (1982). HENLEY et alt. (1984). 
BIRD et alt. (1984). PARRY et alt. (1984). Los rangos de 
preclpltacldn de minérales metéllcos son de un sistema en 
ebulliciôn (DRUMMOND y OHMOTO. 1986). (B) Campos de estabilidad 
de minérales metéllcos. Basado en datos de SKINNER (1966). 
CRAIG (1967). BUHLMAMN (1971). CRAIG y BARTON (1973). HOOA y 
CHANG (197S). SUGAKI et alt. (1981). TAYLOR (1982) y KWAK 
(1983).
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Ünicamente algunos minérales del skarn y sobre todo los 
minérales met&licos permiten una estimaciôn més précisa. En la 
FIG.73a se han representado los campos de apariciôn de algunos 
de estos minérales caracteristicos en sistemas geotérmicos 
actuales (CAVARETTA et ait., 1982, HENLEY et ait., 1984, BIRD et 
ait. , 1984, PARRY et ait., 1984, DRUMMOND y OHMOTO, 19856). Como 
se observa en esta figura los minérales se agrupan en dos 
grandes conjuntos; uno con temperaturas de formaciôn superiores 
a los 300"c, que son la mayor la de los minérales del skarn, y 
otro con temperaturas de formaciôn entre 100 y 300“c 
aproximadamente que corresponden a los minérales tipicamente 
hidrotermales. Excepto casos muy determinados (e.g. prehnita, 
sericita) el resto permite définir una temperatura minima de 
formaciôn que suele tener poca utilidad.
Los minérales metéllcos y en particular las asociaciones con 
sulfosales del sistema Bi-Cu-Pb-Ag (SKINNER, 1966, CRAIG, 1967, 
BUHLMAMN, 1971, CRAIG y BARTON, 1973, HODA y CHANG, 1975, SUGAKI 
et alt., 1981, y KWAK, 1983, FIG.73b) permiten establecer unos 
rangos de temperatura aproxlmada para el skarn anfibolitico y 
clorititas I y II. La presencia de inclusiones de calcopirita en 
el skarn andraditico indica para este una temperatura de 
formaciôn inferior a los 573°C, por encima de los que es estable 
la soluciôn sôlida intermedia (iss); ésta, al bajar la 
temperatura se desmezclarla en granos mixtes de pirrotina y 
calcopirita (BARTON y BETHKE, 1987).
VII.3.2.1.- Geotermometria de feldespatos.
La distribuciôn del componente albltico entre plagioclasa y 
feldespato potésico ha sido empleado tradicionalmente como 
geotermômetro basado en la correspondencia biunivoca que existe 
entre la XAb*’ y la a cada temperatura para un valor dado de 
presiôn (WHITNEY y STORMER, 1976, STORMER y WHITNEY, 1985). En 
cualquier caso, y dado la cinética del intercambio Na-K hay que 
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FIG.74.- Distribuciôn del contenido en alblta entre feldespato 
potasico y plagioclasa en equilibrio para P=1 kb. (STORMER y 
WHITNEY, 1976). (1) Adamellitas y (2) Granltos del Sistema 




En el caso particular del Cerro de Almadenes sa han realizado 
determinacicnes sobre microclinas de origen episienitico con 
partitas en "strings" y en los granos independientes de albita 
paragenética, obteniendose temperaturas de equilibrio semejantes 
en ambos casos, entre 370-400"c aproximadamente (FIG.74). Esta 
temperatura para el proceso de episienitizaciôn, corregida para 
la presiôn al alza en unos 18°C/kb (STORMER y WHITNEY, 1985), es 
acorde con las obtenidas mediante inclusiones fluidas, asi como 
las calculadas por otros autores (350-400"c, LEROY, 1983,1984, 
CATHELINEAU, 1983, GIULLJANI, 1985).
VII.3.2.2.- Geotermometria de sericitas.
Al igual que el contenido de celadonita en sericitas ha sido 
empleado como geobarômetro, el contenido molar de paragonita en 
soluciôn sôlida en la moscovita parmitiô calibrar a LAMBERT 
(1959) un posible geotermômetro basado en el aumento del 
contenido en Na de la mica con la temperatura. Una confirmaciôn 
de esto se observa en la FIG.28 donde las micas que son 
petrogrâficamente més tardias muestran un menor contenido de Na 
en la red.
Este geotermômetro ha sido empleado tradicionalmente en los 
procesos de episienitizaciôn (v.g. LEROY, 1984) y metamôrficos 
(CHATERJEE y FLUX, 1986). Se basa en la resoluciôn simultànea de 
très equilibrios, dos de ellos univariantes:
moscovita + Na* = paragonita + K*
feldespato K + silic. aluminio + agua = moscovita + cuarzo 
albita + silic. aluminio + agua = paragonita + cuarzo
En la FIG.75 se han representado très solvus expérimentales 
moscovita - paragonita (LAMBERT, 1959, EUGSTER et ait., 1972, 
CHATERJEE Y FLUX, 1986) a distintas presiones. Tal como se
'il.
(^l) Baja presiôn 
(2) 2.05 KB.550
450





CONT. PARAGONITA (x lO )
0.0
ne. 75.- Relaciôn entre la temperatura y la fracclôn molar de 
paragonita en equilibrio con feldespatos y cuarzo. Basado en 
los datos de LAMBERT (1959), EUGSTER et ait. (1972) y CRATEHJEE 
y FLUX (1986).
Hum. Iparag T*C
Granito alt.acida 7 0 4.7 333------------ 8 0 3 274
9 0 5 342
l O O 3 274
n o 5 342
1 2 0 5 342
3 3 0 3.4 289
3 4 0 2.7 263
3 5 0 1.8 224
3 6 0 1.5 210
Granito silicific. 2 7 0 3.62 297
4 3 0 6 370
Cloritita sobre 2 1 0 2.58 258
granitos (I) 2 2 0 3.06 277
2 3 0 1.89 228
Cloritita sobre 2 8 0 3.84 305
episienitas (III) 3 7 0 2.4 250----------- 3 3 0 3 274
3 9 0 4 310
4 0 0 3 274
4 1 0 3.7 300
42(*) 4.7 333
Oique hidr. 1 3 0 5 342







Periskarn 1 4 0 5 342------ 2 4 0 1.68 218
2 9 0 2.6 259
3 0 0 10.69 477
31 12.06 505
32 10.69 477
Brecha polimic. ISO 2 233
--— —--— — — 16(*) 4 310
1 7 0 1 185
1 8 0 0.4 152
lao 2 233
2 0 0 6 370
CUADRO XXI.- Temperaturas obtenidas por el geotermômetro de 
sericitas basado en la curva de LAMBERT (1959) a baja presiôn. 
Las sericitas con (*) no son paragenéticas con feldespatos y 
por io tanto las temperaturas estimadas son minimas. Numéros de 
anâiisis del ANEXO II.
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observa la inf luencia de ésta es considerable ya que existe un 
incremento de la proporciôn de paragonita soluble en la 
moscovita ligado al aumento de la presiôn a temperatura 
constante.
En el caso de Almadenes, al igual que en la mayor parte de 
los sistemas hidrotermales, los silicatos de aluminio no son 
astables. Sin embargo las rocas contienen AI2O3 en exceso 
(corindôn normative, presencia de abundante moscovita), por lo 
que se puede considerar la aAl^*/aH*^ tamponada internamente. La 
estabilidad de los feldespatos sôdico y potésico define tambien 
en estas rocas la relaciôn aNa*/aK* y donde estos no aparecen 
(v.g. granito silicificado o clorititas) la relaciôn no esté 
acotada. Para el célculo geote rmomé tr i co se ha utilizado la 
curva de LAMBERT (1959) como la més aproximada a las condiciones 
de Almadenes (C U A D R O  XXI); las temperaturas estimadas por este 
geotermômetro son inferiores a las obtenidas por otros métodos 
debido probablemente al répido reequilibrio de las sericitas a 
baja temperatura, asi como (en los casos sehalados con un 
asterisco en el C U A D R O  XXI) a la ausencia de feldespato potésico 
y plagioclasa en la paragénesis.
VII.3.2.3.- Geotermometria de cloritas.
Los modelos teôricos para explicar la variaciôn compositional 
de las cloritas en funciôn de las condiciones fisicoquimicas del 
medio han sido diversos (e.g. BARTON et ait.,1977), pero en 
todos ellos la falta de datos termodinémicos précises ha 
impedido cuantificar esa relaciôn. Recientemente se han 
publicado très modelos distintos, relativemente coherentes entre 
si y dedicados al problema de la estabilidad de la clorita en 
relaciôn con la temperatura y composiciôn del fluido (WALSHE y 
SOLOMON, 1981, WALSHE, 1986, CATHELINEAU y NIEVA, 1985). 
Mientras los dos primeros son resultado de un modelo 
termodinémico inicial, contrastado posteriormente en sistemas 
geotérmicos actuales, el tercero es en^irico y basado cetsi 
exclusivamente en observaciones directas sobre un sistema
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hidrotermal. Ya que la clorita es un mineral fundamental en 
Almadenes y en otros muchos sistemas hidrotermales, se ha 
considerado conveniente hacer un estudio critico de dichos 
geotermômetros y su aplicaciôn para la def iniciôn de la 
temperatura y otras variables del medio. Los métodos de WALSHE y 
SOLOMON (op.et.) y WALSHE (op.et.) pueden aportar muchos datos, 
pero se apoyan en càlculos iteractivos de bastante complejidad 
(programas CLORITA y CLORITAl, ANEXO IV), mientras que el método 
de CATHELINEAU y NIEVA (op.et.) consiste en una sencilla 
ecuaciôn lineal que es solo funciôn de la temperatura.
Geotermômetro de WALSHE y SOLOMON (1981)
El trabajo de WALSHE y SOLOMON (1981) realiza la primera 
aproximacién al problema al cuantificar termodinàmicamente el 
problema de las soluciones sôlidas complejas de las cloritas, 
para apiicar posteriormente el modelo a las mineraiizaciones 
volcanosedimentarias de Mt. Lyell (Tasmania). Aunque los autores 
presentan un modelo relativamente simplificado y con supuestos 
previos, este es de gran interés en cuanto que demuestran que la 
composiciôn de una clorita en equilibrio con cuarzo y una fase 
rica en Fe es dependiente de la temperatura y condiciones de 
formaciôn.
El modelo consiste bésicamente en considerar cualquier 
clorita como resultado del equilibrio de siete términos (end 
members). Ci a C?, cuya combinéeiôn refleja las diversas 
sustituciones de Al^ y Fe^ en la posiciôn tetraédrica y de 
Mg^*,Al^*,Fe^*, Fe^*,Mn^* y vacantes (■) en la octaédrica. El
exceso de ocupancia en esta ültima (Mg^* + Al^ *'^  ^ + Fet* + Hh** 
>6.0) se interpréta como indicador de la existencia de Fe^* en 
la red, temto en posiciones octaédricas como tetraédricas 
(HENDRY, 1981). Inversamente, el defecto de ocupancia en las 
posiciones octaédricas (Al^* + Mg^* + Mn^* + Fe^* <6.0) es
interpretado, al suponer las posiciones tetraédricas complétas 
(Si**+Al*' = 4), como indicador de la existencia de vacantes, 
( ■ ), atribuidas a la sustituciôn > 2 Al^ * + ■. Baséndose
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en estas consideraciones previas WALSHE y SOLOMON (op.et.) 
calculan teôricanente las constantes de equilibrio de
disociacion para los componentes Ci a C6 (el Mn se supone con 
comportamiento independiente) y mediante un complejo sistema de 
ecuaciones se obtienen las fracciones molares de los distintos 
componentes (Xi a X6) en cada clorita (CUADRO XXIII).
Sin datos de anàlisis de FezOa y H20 en las cloritas, la 
fracciôn molar de X6 no se puede calculer y X* y Xs son
estimaciones minimas. Un càlculo iterativo posterior permite 
estimar las fracciones molares corregidas para cada elemento y
obtener las actividades de Xi a Xe, asi como su constante de
equilibrio.
En el caso de las cloritas con vacancias, la temperatura de 
formaciôn viene determinada por la influencia de la proporciôn 
del componente Xs (vacancia) en la constante de equilibrio de la 
reacciôn:
(1) 2X2 + (14/3)Q + (8/3)H20 = Xs+ (10/6)Xi
en la que el e fee to de la presiôn se supone negligible y la 
actividad del agua unidad.
En las cloritas sin vacancias y con Fe^* es necesario, para 
la estimaciôn de la temperatura, contraster dos curvas. La 
primera de ellas define, siendo conocidas ai, a2 y as, la 
proporciôn necesaria de X6 para que la clorita esté en 
equilibrio con el cuarzo:
(2) X2+(5/7 )X4+( 3/7)X3+( 25/21 )Q = ( 10/7 )Xe+ (5/6 )Xi+ (5/21 )H2O
Como las actividades de X4 (a4) y Xs (as) dependen de la 
proporciôn de Fe^ * en la clorita, que es desconocida, la 
temperatura de equilibrio solo puede ser calculada mediante la 
comparaciôn de esta reacciôn con otra similar. Asi, la presencia
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de clorita con cuarzo y una fase rica en Fe (pirita,
arsenopirita, pirrotina, hematites o magnetita) que tampone la 
aFe^* y aFe^* détermina este segundo equilibrio. En el caso 
particular de Cerro de Almadenes, y salvo ligeras excepciones 
donde prédomina la hematites, en la mayoria de las muestras
prédomina la magnetita como fase férrica principal. Asi, el 
equilibrio:
(3) X2+(5/4)X4 - X3+( 5/6 )Xi + ( 5/4 )Mt+( 5/12 )Q+( 10/6 )H20
permite calculer a< en equilibrio con magnetita a una 
temperatura definida. Un proceso Iterativo a temperatura 
variable, con càlculo sucesivo de a« en la ecuaciôn (3) y 
posteriormente as en la ecuaciôn (2), hasta que se cumplan ambas 
ecuaciones, permite définir la temperatura de equilibrio, la
fracciôn de Fe^* en la clorita y las actividades de X* y Xe.
Mecanismos similares han sido descritos por WALSHE y SOLOMON
(1981) y GREEN at alt.(1981) para equilibrios con otras fases 
ricas en Fe.
Geotermométro de WALSHE (1986).
Recientemente, WALSHE (1986) propone un nuevo modelo que 
modifies sustancialmente al anterior. Mediante el càlculo de la 
energia libre de formaciôn de las cloritas (basado en el trzüaajo 
de TARDY y GARRELS, 1974), y de los paràmetros S°, AH?, a, b, c 
y Vs (a partir de datos expérimentales diversos y cloritas de 
sistemas geotérmicos actuales), y a través del càlculo de las 
constemtes de equilibrio por el programa SUPCRT, desarrolla un 
esquema en el que la presencia de Fe^* y vacatncias en una misma 
clorita no es incompatible, a diferencia del modelo emterior, y 
la proporciôn de ambos depende de la temperatura. En el CUADRO 
XXIII se muestran las fôrmulas para el càlculo de las 
actividades de los distintos componentes, que en el caso de X«, 
Xs y Xs varian sensiblemente del esquema definido por WALSHE y 
SOLOMON (1981). Desarrollan un complejo sistema teôrico basado 
en que una clorita en un sistema acuoso y saturado en silice y a
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- 2 . 5 0 TX2
- 3 . 5 0
1 7 0 . 0 0 1 8 0 . 0 0 1 9 0 . 0 0 200.00 210.00
TEMPERATURA CENT.
Fie.76.- EJemplo de càlculo de la temperatura de equilibrio de 
una clorita segûn el método de WALSHE (1986). La clorita es el 
ejemplo SS-l (Sistema geotèrmlco Salton Sea) de este autor. La 
ecuaciôn TXl varia poco con la temperatura, mientras que TX2 es 
subparalela a TXl excepto en el punto de equilibrio. Al existir 
dos puntos de corte existe una pequeAa imprecision, x es el 
contenido en Fe * y Xs la fracciôn molar del componente 
Cs. La temperatura medlda para la formaciôn de la clorita es 
190“C, mientras que la calculada varia entre 189 y 19l"C. 
Càlculo mediante el programa CLORITAl.
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una temperatura determinada tiene su composiciôn (Fe *, vacancia 
y contenido en agua) tamponada; por lo tanto, si se conoce la 
proporciôn de Fe *^, vacantes y contenido en agua, la temperatura 
de formaciôn de esta clorita puede ser calculada. 
Posteriormente, la aplicaciôn del modelo permite estimar la 
temperatura y condiciones fisicoquimicas de formaciôn de dicha 
clorita.
El equilibrio se basa en las très reacciones
(4) Xs + (10/6)Xi = 2X2 + (14/3)Q + (8/3)H20
(5) (10/7)X6 + (5/6)Xi = X2 + (5/7)X4 + (3/7)X3
(6) ZXi = 1
donde Xi, X2 y X3 se calculan de una manera équivalente a la de 
WALSHE y SOLOMON (1981). Las otras très variables son 
interdependientes, y en el caso de Xs muestra soluciôn sôlida no 
ideal. La variaciôn de Xs, que es proporcional al contenido en 
agua, con respecto a la relaciôn Fe^*/Fe^* de la clorita viene 
definido por un complejo sistema de ecuaciones (eq. 42 a 46 y 
Tabla 11 de estos autores). La resoluciôn del sistema, donde las 
variables son Fe^*/Fe^*, Xs y la temperatura de equilibrio se ha 
realizado mediante un complejo progtama de ordenador en el que 
mediante un proceso iterativo y a distintas temperaturas se van 
variando progrès ivamen te Fe^*/Fe^* y posteriormente Xs hasta 
llegar a una temperatura en que las très ecuaciones se cumplan. 
La evoluciôn de las ecuaciones (4) (TXl) y (5) (TX2) para una 
clorita se muestran en la FI6.76. El valor de TXl varia 
lentamente con la temperatura, mientras que el TX2 es asintôtico 
al primero excepto en un intervalo en cual se situa 
perpendicularmente y lo corta. El punto de corte corresponde a 
la temperatura de equilibrio y define los valores de Pe^*/Fe^* 
(X) y Xs. En el caso de cloritas sin Fe^*, TXl y TX2 son 
paralelas y la temperatura de formaciôn no puede ser calculada 
por este método.
Aunque el modelo teôrico ha sido basado y contrastado
T(l) T(2) T(3) T(4) T (5)
CP-1 130 239 122 199 *
CP-2 170 241 221 205 *
CP-3 180 233 170 200 *
SS-l 190 245 250 210 189
SS-2 190 264 232 221 170
CP-4 200 253 206 209 *
CP-5 210 254 228 212 *
CP-6 215 253 210 209 *
CP-7 220 270 243 230 *
CP-8 250 274 236 239 *
SS-3 251 257 215 249 260
SS-4 251 276 254 247 *
CP-9 260 277 249 250 *
SS-5 264 259 209 214
SS-6 264 252 243 213
SS-7 280 270 256 232
SS-8 295 266 248 224
SS-9 295 265 234 222
SS-10 315 278 272 262 294
SS-11 315 268 252 225
SS-12 322 281 272 281 320
CUADRO XXII.- Valores comparatives entre las temperaturas 
calculadas mediante los métodos de WALSHE y SOLOMON (1981), 
CATHELINEAU y NIEVA (1985) y WALSHE (1986) y las temperaturas 
reales medldas en los distintos sistemas geotérmicos actuales. 
(•) No calculable por no tener Fe *. SS = Salton Sea CP = Cerro 
Prleto. T(l) temperatura calculada por el método de vacancia 
T(2) por el método del Al ( IV), ambos de CATHELINEAU y NIEVA
(1985). T(3) Segun WALSHE y SOLOMON (1981) T(4) Ségun WALSHE
(1986).
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posteriormente con cloritas de sistemas geotérmicos actuales 
(Salton Sea, Broadlands) adolece todavia de problèmes aun no 
definitivamente resueltos. Sin embargo, para las cloritas que 
contienen Fe^* es un geotermômetro de gran precisiôn (CUADROS 
XXII y XXIV).
Dos apreciaciones sa hacen para este modelo de WALSHE (1986):
- Los célculos de Ag C de cloritas obtenidos por WALSHE (op.et.) 
estan basados en el modelo para filosilicatos de TARDY Y 
CARRELS (1974), aunque con diversas modificaciones. Nuestros 
cAlculos, realizados con AGo directamente obtenida de TARDY y 
CARRELS (op.et.) y mediante una versidn distinta de SUPCRT que 
la utilizada por WALSHE (op.ct.), difieren algo de los datos 
de este autor (CUADRO XXIII). Sin embargo el error no parece 
muy significativo dentro del célculo general.
- Los valores de a y |3, que definen la ecuaciôn de la solucidn 
sôlida no ideal de Xe y proporcional a la temperatura, asi 
como las pendientes de los logaritmos de la constante de 
equilibrio (A23 y A32) ban sido modif icados y calculados 
mediante interpolaciôn curvillnea en lugar de la lineal usada 
por WALSHE (op.ct.). Este cambio incrementa sensiblemente la 
precisiôn del equilibrio y aunque las temperatures son muy 
similares a las reales, los contenidos de Fb *^/Fb *^ y Xe 
difieren sensiblemente; en nuestro caso la precisiôn para 
2UBbos parece ser del orden de ±0.002 f.u.
Sin embargo, el método présenta dos problèmes principales:
- En sistemas hidrotermales no excesivamente enriquecidos en Fe 
las cloritas no suelen tener ceintidades aprecieü)les de Fe^* 
(CUADRO XXII, SS-4, Cerro Prieto ...) y por lo tzmto la 
temperatura de equilibrio no puede ser calculada.
- Una minima variaciôn en la composiciôn de las cloritas supone 
fuertes variaciones en la temperatura de equilibrio. Los 
valores, por lo tanto, no se puedan tomar individualmênte y 
las temperaturas estimadas han de ser siempre médias para 




II) se han realizado pequenas variaciones en la composiciôn 
del mineral, mostrandose que variaciones del orden de ±0.01 en 
el anàlisis pueden llegar a hacer variar la temperatura de 
equilibrio ±20°C. A pesar de ésto, WALSHE (op.ct.) indica para 
su método mérgenes de error de ±15*0, similares a los 
obtenidos por nosotros sobre sus anâlisis de cloritas.
Geotermômetro de CATHELINEAU y NIEVA (1985)
El método propuesto por CATHELINEAU y NIEVA (1985) es mucho 
mâs empirico que los anteriores y esté basado en la comparéeién 
directe de la composiciôn de cloritas de un sistema geotérmico 
actuel (Cerro Prieto) con la temperatura medide. Aunque 
discrimina entre cloritas con o sin vecencia, al igual que 
WALSHE y SOLOMON (1981), los métodos para el célculo de Fe^* 
usados por estos ültimos no parecen correctos (CATHELINEAU, com. 
pers.). Ignorando una posible presencia de Fe^ *, definen una 
relaciôn lineal entre la composiciôn quimica de la clorita y su 
temperatura de formaciôn. La temperatura viene definida por las 
dos ecuaciones:
T“c = (Al’’' + 0.0826)/0.00471 
T"c = (VAC - 2.41)/-0.00857
Una vacancia (VAC) nula implicaria en este caso una temperatura 
minima de 280°C.
Comparaciôn entre los distintos geotermômetros de cloritas.
Con el fin de establecer adecuadamente el rango de precisiôn 
de los distintos geotermômetros, se han comparado las 
temperaturas reales de formaciôn de diversas cloritas con cada 
uno de los métodos expuestos previeuaente. Todas ellas pertenecen 
a sistemas geotérmicos actuales, por lo que su temperatura real 
de formaciôn es conocida (sistemas geotérmicos de Salton Sea y 
Cerro Prieto, WALSHE, 1986, CATHELINEAU y NIEVA, 1985, CUADRO 




(2) 0.74 0.76 1.00
(3) 0.70 0.85 0.66 1.00
TEMP.REAL (1) (2) (3)
.REAL 1.00
(1) 0.84 1.00
(2) 0.64 0.63 1.00
(3) 0.97 0.86 0.50 1.00
(4) 0.98 0.75 0.55 0.97 1.00
TEMP.REAL (1) (2) (3) (4)
CUADRO XXIV.- Correlaclôn entre los geotermômetros de cloritas 
estudlados. (1) Geotermômetro de vacancias (2) Geotermômetro de 
Al(IV) CATHELINEAU y NIEVA (1985) (3) WALSHE y SOLOMON (1981) 
(4) WALSHE (1986). (A) es de cloritas sin Fe *. con 21 casos 
(B) es de cloritas con Fe^ *, 5 casos.
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* Geotermômetros para Fe : WALSHE y SOLOMON (1981)
WALSHE (1986)
* Geotermômetros para vacancias: WALSHE y SOLOMON (1981)
CATHELINEAU y NIEVA (1985)
* Geotermômetro basado en AI*'^ : CATHELINEAU y NIEVA (1985)
La proyecciôn de los célculos en un diagrama temperatura real 
- temperatura obtenida muestra una gran dispersiôn de puntos 
sobre los que se han proyectado las rectas de correlaciôn para 
cada geotermômetro (FIG.77).
En el CUADRO XXIV se observa que para las cloritas sin Fe^* 
el grade de correlaciôn entre los distintos métodos de calcule y 
la temperatura real es muy bajo (entre 0-70 y 0.77). Todas las 
temperaturas calculadas se agrupan en un intervale entre 210° y 
280°C, con temperaturas por encima de las reales a baja 
temperatura y inferiores a alta, quedando unes ranges ôptimos de 
aplicaciôn entre 170° a 260°C (Al'^), 210° a 280°C (vacancia de
CATHELINEAU y NIEVA, op.ct.) y 170° a 260° para el de vacancia 
de WALSHE y SOLOMON (op.ct.); por encima de los 280°C los 
errores de estos geotermômetros son considerables. Todo esto 
hace que fuera de estos rangos las temperaturas obtenidas por 
estos métodos tengan que ser tomadas con réservas.
En el caso de las cloritas con Fe^* los resultados son màs 
precisos aunque màs escasos debido a que son pocas las cloritas 
en sistemas geotérmicos que contienen Fe *^. En las que lo 
contienen, la correlaciôn de los datos obtenidos con las 
temperaturas reales indica que su margen de error es mucho menor 
(correlaciôn entre 0.84-0.98) que en las cloritas sin Fe^° 
excepto en el caso del geotermômetro del Al'^ de CATHELINEAU y 
NIEVA (op.ct.), en el que la correlaciôn es muy baja (0.64). 
Para los otros très primeros geotermômetros el margen de error 
esté cerca de ±20°C de error en el rango 180-330°C.
Finalmente, otro problems de aplicaciôn de estos
3 3 0 -
2 8 0 -











FIG.77.- Comparaciôn entre las temperaturas obtenidas segvui los 
distintos geotermômetros dlscutldos y la temperatura real 
medlda en el sistema geotérmico. Puntos y rectas de correlaciôn 
(1) Vacancia (2) Al(IV) CATHELINEAU y NIEVA (1985) (3) WALSHE y 
SOLOMON (1981) (4) WALSHE (1986).
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geotermômetros es la existencia de una temperatura superior de 
bloquée. Célculos previos realizados sobre cloritas metamôrficas 
del Sistema Central Espanol indican temperaturas entre 300 y 
350"c, muy inferiores a las reales. Asi, esta temperatura de 
350®C aproximadamente, parece ser el limite superior de 
aplicabilidad del geotermômetro, por encima del cual hay 
reequilibrio en la composiciôn de cloritas.
La aplicaciôn de estos geotermômetros a la problemética de 
las cloritas de Almadenes muestra que, al igual que ocurre con 
las cloritas de sistemas geotérmicos, el grado de correlaciôn 
entre las temperaturas obtenidas segün los distintos métodos 
para una misma clorita es muy variable; se distinguen claramente 
las cloritas con Fe^* y las que no lo tienen. En las primeras, 
fundamentalmente las del skarn, se observa (CUADRO XXV) una 
buena correlaciôn entre todos los métodos de célculo 
(generaImente con variaciones méximas cercanas a 130°). En 
con]unto, estas cloritas (en las clorititas II y skarn de 
epidota+clorita) presentan un rango de temperaturas entre 
254-307°C.
Las cloritas producto de alteraciôn de rocas aluminicas no 
suelen presenter Fe^* apreciable (CUADRO XXV). En ellas se 
pueden distinguir claramente dos grupos de determinaciones; por 
un lado las calculadas por los dos métodos de CATHELINEAU y 
NIEVA (1985), con temperaturas calculadas relativamente bajas 
(entre 237 y 329°C), y las determinadas segûn las ecuaciones de 
WALSHE y SOLOMON (1981) y WALSHE (1986), con temperaturas algo 
superiores, entre 251 y 375“c. Las temperaturas calculadas por 
los primeros geotermômetros son, por lo general, inferiores 
(entre hasta 50°C) a las obtenidas por los segundos; los valores 
obtenidos por estos ültimos son similares a los obtenidos en las 
cloritas supuestcimente sincrônicas y désarroi ladas sobre el 
skarn.
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VII.3.2.4.- Geotermometrîa del par granate-epidota
La presencia de granate de la serie grossularia - andradita 
en equilibrio con epidota permite calcular la temperatura de 
formaciôn de determinadas facies del skarn. La dependencia de la 
temperatura de las relaciones Al/Fe entre ambos minérales fue 
inicialmente descrita por KITAMURA (1975), que planted los 
principios bâsicos. Posteriormente CASQUET (1980) ha calculado 
la constante de equilibrio para el equilibrio granate de la 
serie gossularia - andradita y epidota que se relacionan 
mediante la expresiôn:
Ad + 2C1ZO = Gross + 2Ep
donde
log K = log(across) + 21og(aEp) - log(aAd) - 21og(aClzo)
basada en las observaciones de KITAMURA (op.ct.). A partir de 
esta ecuaciôn establece un geotermômetro que aplica, con 
resultados coherentes en su caso, en los skarns de Rivera de 
Cala. Finalmente, BIRD y HELGESON (1980) han desarrollado un 
modelo en el que se tiene en cuenta la influencia del grado de 
orden-desorden en la actividad de la epidota, el cual es, a su 
vez, proporcional a la temperatura. La constante de equilibrio 
résultante es poco dependiente de la presiôn y mucho de la 
temperatura, sobre todo a baja presiôn (FIG.78, calculada con el 
programa SUPCRT). Mediante un proceso iterative, haciendo variar 
la temperatura, constante de equilibrio y actividad de la 
epidota, es posible calcular la temperatura de formaciôn 
(programa EQEPGR, ANEXO IV). El geotermômetro es utilizable 
ôptimamente cuando aparecen en equilibrio términos intermedios 
de las soluciones sôlidas. En los términos extremes es sumamente 
sensible y pequenas variaciones composicionales pueden dar lugar 
a temperaturas de equilibrio muy errôneas.







FIG.78.- Variaciôn de log K a 1 kb. para la reacclon de 
equilibrio granate - epidota calculados mediante SUPCRT. La 
variaciôn deblda a la presiôn es minima.
400, 500 600 700 800
TEMPERATURA
FIG. 79. - Curva de solubllidad del Tl en blotltas como 
funclôn de la temperatura. Tornado de JOHAN y LE BEL (1980).
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con epidota en asociaciàn con granate rico en grossularia han 
dado temperaturas excesivamente bajas, menores de 250"c en el 
caso del geotermômetro de BIRD y HELGESON (op.ct.) y entre 39 y 
170*C en el caso del de CASQUET (op.ct.), sugiriendo la no 
existencia de equilibrio entre ambos minérales.
VII.3.2.5.- Geotermometrîa de biotitas
El contenido en Ti de las biotitas, usado como geotermômetro 
semicuantitativo (e.g. GUITARD, 1970) ha sido recientemente
cuantificado por JOHAN y LEBEL (1980), que establecen una curva 
de solubllidad del Ti en la red de la biotita proporcional a la 
temperatura (FIG.79); asi, si el Ti esté en exceso (presencia de 
rutilo o esfena) la temperatura estimada es la de equilibrio y 
si no es es la minima. En el caso del skarn biotitico, donde la 
biotita està en equilibrio con esfena, los contenidos varian
entre 0.05 y 0.1 at/fu, que corresponden a 250-300“C; estas 
temperaturas son algo bajas con respecto a las estimadas por
otros métodos.
VII.3.2.6.- Geotermometrîa del par esfalerita-estannina
El contenido en Zn de la estannina asociada a esfalerita ha 
sido considerado tradicionalmente como dependiente de la 
temperatura de formaciôn (MOH, 1975, MOORE y HOWIE, 1984,
SHIMIZU y SHIKAZONO, 1985). MOH (op.ct.) fue el primero en 
establecer su uso semicuantitativo como geotermômetro, al 
définir un rango extenso de soluciôn sôlida a alta temperatura 
entre calcopirita, esfalerita y estannina. La proporcion molar 
de kesterita (Cu2ZnSnS4), en ausencia de lamelas exsueltas de 
este minerai en la estannina (CuzFeSnSi) indica temperaturas 
maximas de formaciôn, mientras que la presencia de lamelas de 
kesterita sugiere temperaturas minimas de formaciôn.
SHIMIZU y SHIKAZONO (op.ct.) cuantifican el equilibrio Fe-Zn 
entre esfalerita y estannina paragenéticas mediante la relaciôn:
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donde el coeficiente de reparte esté condicionado por la 
temperatura mediante la relaciôn:
log Kd = 2800/T - 3.5
siendo
Kd = (Xsi/XK»)St / (Xres/Xzns)Sph
Este geotermômetro ha sido contrastado favorablemente con datos 
de isôtopos e inclusiones fluidas.
El rango de temperaturas obtenido (275-318“c, CUADRO XXV) es 
similar al obtenido por inclusiones fluidas y geotermometrîa de 
cloritas y congruente con la ausencia de exsoluciones de 
kesterita en la estannina, ya que los datos de MOH (1975) 
indican que la ausencia de éstas marca un limite mâximo de 
alrededor de 400-450°C.
VII.3.2.7.- Condiciones de formaciôn en base al equilibrio 
paragenético
La presencia de diopsido + epidota en el skarn intermedio, 
sustituido a su vez por el skarn anfibolitico, con actinolita - 
tremolita y cuarzo, permite définir, mediante la ecuaciôn:
5Tr + 9Gross + Q = 25Di + 6Clzo + Aq
(FIG.80) la temperatura minima de formaciôn de este skarn
intermedio. La correcciôn de las actividades de los minérales a
las médias de estos skams (CUADRO XXIX) y la aplicaciôn de la 
inmiscibilidad COz-HzO-NaCl para las condiciones calculadas por 
inclusiones fluidas permite, mediante un proceso iterative 
(programa LOGK, ANEXO IV), calcular la temperatura minima de 
este skarn, que es de unos 222°C a presiones hidrostàticas de 
unos 500 bars.
La asociaciôn actinolita - cuarzo - epidota, tipica del skarn 
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FIG.80.- Diagrama presiôn - temperatura de la formaciôn de ia 
mineralizaciôn de Almadenes. Las llneas de trazos son las isocoras 
médias de cada etapa. Las reacciones univariantes en rocas 
ca1COSi1 icatadas estàn calculadas para minérales de composiciôn definida 
en el CUADRO XXIX en el caso del skarn anfibôlico e intermedio con XCO2 
= XNaCl = 0.01 excepto las curvas de la Idocrasa que son de HOCHELLA et 
ait., (1982) para minérales puros. Curvas univariantes màs
caracteristicas de los minérales ligados a la alteraciôn hidrotermal de 
rocas graniticas: (1) Ms+Cl+Q = Bt+Cord (2) Chl+Q = Tc+Cord+HzO
(CHERNOSKY, 1975) (3) Ms+Cl+Q = Cor+Flog+HzO (CHERNOSKY, 1975) (4)
Daf+Mt+Q = Fe-Cord+HzO (tampôn NNO, JAMES et ait. , 1976) (5) Cl+Hs =
Bt+And+HzO (BURNELL, 1984) (6) Cl+Mlcr = Bt+Ms+Q+HzO (PASCAL. 1979) (7) 
Cl = Fo+Sp+Cord+HzO (PASCAL, 1979) (8) Cl = Fo+Cord+Sp+HzO (McONIE et 
ait., 1975). Curvas en condiciones de saturaciôn de silice y para
minérales puros. (A) Limite màximo de formaciôn del skarn anfibolitico 
(B) Limite màximo de la asociaciôn cuarzo - epidota en el granito 
silicificado (C) Limite màximo de formaciôn para el granito silicificado 
y skarn anfibôlico asumiendo que son coetâneos.
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S U  limite superior la reacciôn
2Q + Tr + 6C20 = 9An + Di + 4Aq
que limita a alta temperatura el skarn anfibolitico a unos 434°C 
a 500 bars (FIG.80). Esta es algo superior a là establecida por 
UCHIDA e IIYAMA (op.ct.), ya que estos autores trabajan con 
términos puros. La asociaciôn epidota - cuarzo marca asimismo el 
limite superior del skarn anfibolitico, el granito silicificado 
y skarn de epidota+clorita mediante el equilibrio
4Czo + Q = Gross + 5An + Aq 
situado, en las mismas condiciones, a 475”c.
VII.3.3.- Geotermobarometria ûê. inclusiones fluidas.
La temperatura de homogeneizaciôn de las inclusiones fluidas 
(Th) es una temperatura minima de formaciôn del mineral 
englobante. Salvo que existan indicaciones de ebulliciôn, la 
temperatura real de formaciôn se encuentra a lo largo de una 
linea (isocora) que parte de la curva univariante liquido-gas y 
cuyo trazado depende de la densidad y salinidad del fluido. Esto 
es debido a que esté definida en un sistema P-V-T-X, en el que 
el volumen y composiciôn son constantes, quedando un equilibrio 
univariante; f ij ando la presiôn o temperatura, es posible 
calcular con gran exactitud la otra varieible (ROEDDER, 1984).
Asi, para la definiciôn de las condiciones de mineralizaciôn 
se ha asumido una inclusion fluida de composiciôn media para 
cada etapa (Cap.VI) y para la que se ha calculado su isocora 
mediante el progréuna HALWAT (NICHOLLS y CRAWFORD, 1985). En la 
FIG.80 se hcin representado las isocoras médias junto con algunos 
equilibrios minérales univariantes caracteristicos del skarn y 
de las rocas hidrotermales sobre rocas aluminicas. La 
estabilidad de algunos minérales junte con los datos de 
inclusiones fluidas permiten estimar las condiciones de
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formaciôn de la alteraciôn hidrotermal en un campo P-T.
Los equilibrios citados en el pàrrafo anterior pueden ser 
contrastados con los datos de inclusiones fluidas. En efecto, la 
intersecciôn de las isocoras del skarn anfibolitico con las 
curvas de los equilibrios (cuyas actividades estàn corregidas a 
las condiciones médias de Almadenes, CUADRO XXVIII y XXIX) 
definen las condiciones màximas de estabilidad del skarn 
anfibôlico y granito silicificado. La intersecciôn del 
equilibrio:
2Q + Tr + 6CZO = 9An + Di + 4Aq
con la isocora calculada del skarn anfibolitico, define unas 
condiciones màximas de formaciôn de unos 1160 bars y 450*’c 
(Punto A, FIG.80). De la misma manera, la intersecciôn de las 
isocoras del granito silicificado con la reacciôn:
4Czo + Q = Gross + 5An + Aq
permite définir unas condiciones màximas de formaciôn para éste 
de unos 500°C para la misma presiôn (Punto B, FIG.80). Una 
contemporane idad del granito silicificado con el skarn 
anfibolitico implicaria una temperatura de formaciôn màxima de 
440°C a presiones de fluidos inferiores a 750 bars (Punto C, 
FIG.80).
En esta FIG.80 se han proyectado asimismo los limites 
superiores de estabilidad de los minérales tipicos de alteraciôn 
hidrotermal (clorita y sericita) segûn los datos teôricos y 
expérimentales de CHERNOSKY (1975), McONIE et ait., (1975),
JAMES et ait. , (1976), PASCAL (1979) y BURNELL (1984). Aunque
estas curvas corresponden a términos extremes, su intersecciôn 
con las isocoras marca un limite superior de formaciôn bastante 
similar al de los equilibrios con silicates càlcicos, del orden 
de 480-550“c y 1000-1300 bars de presiôn.
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En el caso del skarn de alta temperatura, las temperaturas de 
homogeneizaciôn de inclusiones fluidas parecen corresponder a 
temperaturas minimas de atrapamiento. La definiciôn de un rango 
de presiones cercano a 1-1.5 kb. durante la formaciôn de este 
skarn (Cap.VII.3.1) permite calcular, a partir del trazado de 
las isocoras, unas condiciones de atrapamiento entre 430 y 500°C 
(FIG.80), similares a las de otros skarns de las mismas 
caracteristicas (v.g., EINAUDI et ait., 1981).
De la misma manera, las condiciones genéticas de las 
episienitas (Tercera Parte) limitan la presiôn de fluidos 
durante su formaciôn entre 165 y 750 bars; la correcciôn de las 
temperaturas de homogeneizaciôn obtenidas en el Cap.VI indica 
temperaturas de atrapamiento entre 330 y 400°C, concordantes con 
los datos de geotermometria de feldespatos.
VII.3.4.- Conclusiones sobre la presiôn y temperatura durante la 
alteraciôn hidrotermal
La superposiciôn de procesos en una misma roca a baja 
temperatura supone una serie de reequilibrios, a veces 
incomplètes, que hacen cuestionables las temperaturas obtenidas 
por métodos geotermométricos convencionales. De los métodos 
previamente expuestos los màs fiables son la geotermometria de 
metàlicos y cloritas, y sobre todo las inclusiones fluidas 
aunque siempre existe el problems de correcciôn de presiôn en 
los estadios iniciales. La geotermometria de sericitas muestra 
sistemàticamente temperaturas màs bajas que los otros 
geotermômetros. Esto es debido a que determinan temperaturas 
minimas y que ademàs las sericitas reequilibran con gran 
facilidad durante la alteraciôn hidrotermal ulterior.
El skarn de alta temperatura es el màs ambigueimente definido. 
Unicamente los datos de inclusiones fluidas, consideraciones de 
tipo geolôgico y comparaciôn con otros skams permiten définir 
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se puede aceptar que la presiôn litostâtica y la hidroatàtica 
son similares y cercanas a 1 kb.
Para la episienitizaciôn (etapa I) la temperatura queda bien 
acotada por el geotermômetro de feldespatos (380-400"c), la 
geotermometria corregida de inclusiones fluidas en cuarzos 
vacuo lares (3 30-400**C) y la correlaciôn con otros sistemas 
hidrotermales con episienitas (FIG.81). Si se asume que la etapa 
de episienitizaciôn y la posterior precipitaciôn del cuarzo son 
muy seguidas, las temperaturas obtenidas por geotermometria de 
feldespatos indican que, para una isocora media (FIG.80) y una 
temperatura de atrapamiento de 380-400'c, la presiôn de fluidos 
durante la episienitizaciôn esté comprendIda entre 300 y 450 
bars. Este rango de presiones es concordante con el estimado a 
partir de la solubllidad retrôgrada de la silice, que aparece en 
un rango de Pr entre 165 y 750 bars. Con una densidad media de 
0.9 gr/cm^ para el fluido y 2.8 para la roca, una presiôn 
litostâtica de 1 kb (3.6 km.) supone una Pr de 330 bars. Esto 
indica que es posible que durante la episienitizaciôn la presiôn 
del fluido sea bastante inferior a la litostâtica.
Para la alteraciôn âcida ligada a la deformaciôn principal 
II, los resultados son màs variables. Ls datos obtenidos a 
partir del geotermômetro de sericitas (209? - 342°C) y cloritas 
(250 - 280°C) son muy inferiores a las temperaturas de
homogeneizaciôn de las inclusiones fluidas del granito 
silicificado (286-386®C (FIG.81). En el granito silicificado las 
sericitas indican temperaturas mayores que las del granito 
afectado por la alteraciôn àcida (297 - 369°C) y concordantes 
con sus inclusiones fluidas; sin embargo, el geotermômetro de 
cloritas teuabien marca temperaturas algo bajas (268 - 289°C). 
Esta disparidad de datos es debida a très causas principales:
* El ràpido reequilibrio de los filosilicatos a temperaturas màs 
bajas hace que los resultados obtenidos sean mayoritérieumente 
tardlos y probablemente équivalentes a los de la etapa III.
* La existencia de desequilibrio entre feldespatos y sericitas
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hace que las temperaturas obtenidas por el geotermômetro de 
sericitas sean minimas.
* Las cloritas del granito son pobres en Fet, lo que se 
mani fiesta en la ausencia de Fe^* y por lo tanto el 
geotermômetro marca temperaturas inferiores a la real.
Para el skarn anfibolitico se asumen temperaturas de 310 - 
420°C por las paragénesis de metàlicos y geotermometria de 
inclusiones fluidas (FIG.81). Las presiones durante la etapa II 
estàn limitadas entre la de ebulliciôn (a 300"c, 146 bars) y
unos 500-600 bars. Estas presiones hidrostàticas suponen entre 
1300 y 4950 mt. de profundidad y una presiôn litostâtica entre 
0.34 y 1.31 kb., lo que parece indicar que la presiôn
litostâtica asumida en el skarn de alta temperatura (1 kb) puede 
ser perfectamente valida.
Todas las clorititas (I, II y III) presentan las siguientes 
temperaturas: geotermometria de cloritas (242 - 318°C),
metàlicos (275 - 315°C) y sericitas (250 - 310“c), todas ellas 
muy concordantes (FIG.81). La curva L-V presupone para este 
remgo de temperaturas unas presiones de fluido entre 33.5 y
186.7 bar (équivalentes a 383 a 2746 mt., HENLEY et ait., 1984,
y a 107 bars a 768 bars de presiôn litostâtica). Estas
profundidades deducidas son muy pequenas, lo cual parece indicar 
que durante el désarroilo de la mineralizaciôn, desde el skarn 
de alta temperatura hasta las clorititas ha habido una erosiôn 
considerable. Una estimaciôn aproximada podrla ser un minimo de 
850 mt. y un màximo de 3200 mt.
Finalmente, con el fin de est2ü3lecer unas coordenadas P-T 
para el tratemiento teôrico de la evoluciôn hidrotermal en los 
granitos, se toman unos valores representatives de cada una de 
las etapas. Estos datos son medios, ya que el proceso 
hidrotermal es continue a lo largo del tiempo y del espacio, ya 
que un sistema de al menos 600 m. de desnivel las variaciones de 
P y T pueden llegar a ser considereüsles. Las condiciones médias
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asumidas se representan en el CUADRO XXVII.
Aunque la mayor parte de las mineralizaciones perigrzmitlcas 
del Hercinico son isobaricas (e.g. RAMBOZ et alt., 1985, MANGAS, 
1987), en Almadenes el désarroilo de la cizalla y una fuerte 
erosldn hace que la mineralizaciôn se vaya desarrollando a 
presiones y temperaturas sucesivamente màs bajas (CUADRO XXVII). 
Esto hace que dicha mineralizaciôn desarrolle un conjunto de 
caracteristicas propias y diferentes de los otros skarns.
VII.4.- LA ALTERACION HIDROTERMAL SOBRE ROCAS GRANITICAS.
La evoluciôn de la alteraciôn granitica a bajas presiones y 
temperaturas es bien conocida tanto en sus aspectos teôricos 
como expérimentales (e.g., BEANE y TITLEY, 1981, HENLEY et ait., 
1984, etc.). Esta alteraciôn hidrotermal de los granitos se 
refiere fundamentalmente al sistema SiOz - AI2O3 - K2O - NazO - 
H2O (cuarzo, albita, feldespato potàsico, moscovita), aunque en 
el caso de Almadenes, en las ultimas etapas hidrotermales el MgO 
y el FeO, (clorita, granate) pueden desempenar un importante 
papel. El resto de los componentes son accesorios y no influyen 
en el conjunto del sistema. Las paragénesis desarrolladas en la 
alteraciôn hidrotermal de rocas graniticas son muy 
independientes de la presiôn y temperatura por debajo de los 
500“c, y estàn controladas principalmente por la composiciôn del 
fluido y protolito.
Los estudios expérimentales y teôricos hem demostrado que la 
alteraciôn hidrotermal de rocas graniticas es un fenômeno 
controlado en su mayor parte por los equilibrios;
3FK + 2H* => Ms + 6Q + 2K*
3Ab + K* + 2H* = Ms + 6Q + 3Na*
que control an el pH y la relaciôn Na*/K* (HENLEY et ait., 1984), 
sobre todo en en caso de disoluciones poco salinas y sin 
cemtidades aprecieüsles de ZCO2 o ZS. El hecho de que los fluidos
PARAGENESIS ACTIVIDADES
GRANITO INALTERADO Q+Plaq+Or+Bt+(Ms) aOr=û.75 aAb=0.68 
aAnn»0.067 aFlog=0.027(•)






























CUAORO XXVIII.- Actividades médias de los minérales 
caracteristicos durante la alteraciôn hidrotermal de los 
granitos utilizadas para los càlculos termodinàmicos. Han sido 
calculadas mediante el método general de HELGESON et ait. 
(1978) y los càlculos del ANEXO III. La actividad de las 
cloritas calculada a partir de la fôrmula estructural y 
ecuaciones de WALSHE (1986) y BRYNDZIA y SCOTT (1987). (•) La 
actividad de la biotita se ha tornado de los datos de 
BRANDEBOURGUER (1984) de una biotita del granito de Otero 



























































































































CUAORO XXIX. - Actividades médias de los minérales 
caracteristicos durante las principales etapas del skarn 
asumidas para los distintos càlculos termodinàmicos. Han sido 
calculadasmedianteel método general de HELGESON et ait.(1978) y 
los càlculos del ANEXO III. La actividad de las 
epidotas-clinozoisitas es a la temperatura definida en el 
CUADRO XXVII.
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en relaciôn con macizos graniticos estén tamponades a rasgos 
générales por esta asociaciôn ha sido puesto de manifiesto por 
la aplicaciôn generalizada del geotermômetro Na-K(-Ca) en 
fluidos geotérmicos actuales (e.g., HENLEY et ait., 1984) y por 
los càlculos geoquimicos en sistemas actuales (McKIBBON y 
ELDERS, 1985, MICHARD, 1985) y fôsiles (BARTON et ait., 1977, SO 
et ait., 1983, HENLEY et ait., op.ct.). Esta equilibrio, en el 
rango entre 200 y 500°C, es mucho màs dependiente del pH que de 
la temperatura (BEANE y TITLEY, 1981).
Aunque estos fluidos se mantienen en equilibrio con el 
sistema (GIGGENBACH, 1980, 1988), en ciertos lugares y por
diversas causas, se alejan de éste dando lugar a alteraciones de 
tipo àcido o alcalino. Asi, en Almadenes la asociaciôn tampôn 
cuarzo - moscovita - feldespatos es estable solo durante los
primeros estadios de la etapa II; en el resto de los estadios 
hidrotermales aparece una alteraciôn alcalina (episienitizaciôn) 
o àcida (silcificaciôn, moscovitizaciôn). Sin embargo, el 
con]unto de los gremitos y gneises encajantes, considerado a 
estos efectos como de dimensiones infinitas, ejerce un papel 
controlador del sistema y en las zonas superficiales del sistema 
hidrotermal el tampôn define el pH y la relaciôn Na*/K* del
fluido (TORNOS et ait., 1989). La capacidad de control del
fluido por la asociaciôn tampôn parece ser dependiente de la 
velocidad del fluido en el sistema y el volumen de roca 
hidrotermalizada.
La influencia de los polimorfos del feldespato potàsico en 
los respectivos campos de estabilidad es pequeAa. Asi, la 
existencia de ortosa o microclina influye relativamente poco en 
cuemto que a las presiones y temperaturas de interés las
constamtes de equilibrio de la reacciôn de hidrôlisis son muy 
similares. Asi, la hidrôlisis de la ortosa y microlina:
FK + 4H* = K* + Al^ * + 3Si02(aq.) + 2H2O
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tlene log K=-2,37 y log K— 2.34, a 400“c y 1 kb, respectivaiMnte 
(BOWERS et alt., 1984). A pesar de estas pequeAas discrepancias, 
y en base a los dates estructurales del feldespato potAslco 
basados en la dlfraccldn de Rayes X, se ban tornado para los 
célculos termodindmicos las constantes correspondlentes a la 
ortosa en los gremitos inalterados y a la mlcrocllna para el 
resto de las rocas. Mayor influencia présenta la establlidad de 
los polimorfos de la alblta, fases de alta y baja temperatura y 
en las que las constantes de dlsociaciôn son més dispares; en 
este caso se han considerado los dates correspondlentes al 
polimorfo de baja temperatura. La miscibilldad ortosa - albita - 
emortita a baja temperatura es minima (WHITNEY y STORMER, 1976), 
por le que los feldespatos que aparecen son casi pures, sobre 
todo en los ultimes estadios, fenômeno que nos permits 
considérer que la actividad de estes es cercana a la unidad.
Los filosilicatos (micas blemcas y cloritas) son los 
minérales mâs caracteristicos de esta alteraciôn. La presencia 
de disoluciôn sôlida incomplete en las cloritas (WALSHE, 1986) y 
sericitas (EUGSTER et ait., 1972, CHATERJEE y FLUX, 1986) varia 
los campes de esteüsilidad en una proporciôn mucho mayor que en 
el caso de los feldespatos. En el CUAORO XXVIII se han 
representado las actividades médias para cada une de los 
minérales caracteristicos durante la alteraciôn hidrotermal de 
rocas gremiticas.
VII.4.1.- Estimacion del pH
El càlculo del pH se basa en los equilibrios previamente 
descritos:
3FK + 2H* = Hs + 6Q + 2K*
3Ab + K* + 2H* = Ms + 6Q + 3Na*
que definen la relaciôn Na/K y pH del fluide (geotermômetros de 
TRÜESDELL y FOURNIER, en HENLEY et ait., 1984). Mientras que la 
asociaciôn Ms + Q + FK + Plag durante la etapa II tiene el pH
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dafinido por el equilibrio, las episienitas Indlcan un pH nés 
bésico y el granlto sillclficado (Q + Ms) un pH algo màs àcido.
Para el càlculo del pH en las dlsoluclones se han seguido dos 
métodos: el de HENLEY et alt., (1984), basado en geotermômetros 
empirlcos aplicados en slstemas geotérmicos actuales y el de 
PASCAL (1979), basado en la relaciôn aNa*/aK* definida por dos 
feldespatos en equilibrio con cuarzo y moscovita.
El método utilizado por HENLEY et alt. , (op.ct.) se basa en 
la relaciôn linear entre la aNa*/aK* del fluido en equilibrio 
con Q-Ms-Fk-Ab y la temperatura segün los geotermômetros 
empiricos de FOURNIER:
log Na/K = 1217 /T(°K) - 1.483
o TRÜESDELL:
log Na/K = 855.6/T(“K) - 0.8573
empleados en sistemas geotérmicos actives, y que relacionan la 
temperatura con la proporciôn Na/K del fluido. Mediante el 
procedimiento inverso y la ecuaciôn:
Na/K X p.m.K/p.m.Na = mNa*/mK*
se calcula la relaciôn de molalidades. El paso a actividades de 
un componente de la disoluciôn se calcula mediante la expresiôn:
molalidad = actividad/coef.actividad
calculéndose este ültimo a partir de la ecuaciôn de Debye-Hückel 
modificada (HEL6ES0N, 1969, HENLEY et ait., op.ct.) con Z=1 y 
a=*4.0xl0'* para el Na*y Z=1 y a=3.0xl0"® para el K* (HENLEY et 
ait., op.ct.).
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Conocida la molalidad total de la disoluciôn por las
inclusiones fluidas (mNaCl equiv. » mNa* + mK*) y la relaciôn
mNa*/mK* a partir de la temperatura es posible calculer mediante 
un sencillo sistema de ecuaciones los valores aproximados de 
mNa^y mK*. A continuaciôn se calcula aK* a partir de mK*, que 
puede ser sustituida en:
Ms + 2K* + 6Q = 3 FK + 2H*
y conociendo log K de esta reacciôn a la temperatura dada y la
actividad de los minérales se calcula el pH (programa PH del 
ANEXO IV).
El método de PASCAL (op.ct.) parte de la realizaciôn de un 
diagréuna de actividades aHa*/aH* - aK*/aH* en unas condiciones 
de P-T previamente definidas. El punto de equilibrio de la 
albita, ortosa y moscovita, siempre en exceso de cuarzo, permite 
définir una relaciôn aNa*/aK* del fluido. Posteriormente, y de 
una manera similar a la descrita previamente, se calcula 
mNa*/mK*, mK* y el pH de la disoluciôn. Aunque este método puede 
ser màs exacto si se hacen intervenir las actividades de los 
minérales y los polimorfos estables, el descrito previamente es 
considerablemente més sencillo.
En el CUAORO XXX se muestran los valores del pH para el 
teumpôn Q - Ms - FK - Plag obtenldos por ambos métodos; las 
diferencias obtenidas en el pH son relativamente pequenas, sobre 
todo en el rango 300-350®C. En estos célculos del pH la 
influencia de la salinidad es muy grande; asi, una variaciôn de 
ésta del orden de ±0.5 m. conlleva un cambio del pH de ±0.2.
Sln embargo, este pH calculado represents el pH méximo de la 
alteraciôn écida y el mlnlmo de la alteraciôn episienitica. En 
ambos procesos, la ausencia de equilibrio motiva variaciones 
sustanciales de la relaciôn Na/K del fluido, con increTCntos de 
la proporciôn de K* en el caso de la alteraciôn écida (TORNOS et
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alt., 1989) y probablemente una tendencia inversa en la
episienitizaciôn.
El pH minimo de la alteraciôn écida puede ser estimado por la 
ausencia de caolinita. El equilibrio:
2Ms + 2H* + 3H20 =» 3Kao + 2K*
a temperatura y aK* del fluido conocidas define este pH minimo 
mediante la ecuaciôn:
log K» 21ogaK* + 2pH
y por lo tanto, el limite inferior para el pH durante las etapas 
II y III es 3.42 y 3.51 respectivamente.
No se conocen datos para calculer los pH méximos durante la 
etapa de episienitizaciôn, pero por correlaciôn con otros 
sistemas hidrotermales (e.g., HENLEY et ait., 1984), el pH
méximo durante la formaciôn de episienitas no debe superar el 
valor de 6.5.
En conjunto, las disoluciones que provocan la alteraciôn 
hidrotermal del granito tienen pH relativamente cercanos al pH 
neutro. Durante la primera etapa (episienitizaciôn) estos se 
mantienen ligeramente àcidos o neutres (entre 5 y 6.5), para 
pasar, durante la etapa II a ser algo més écidos (entre 3.4 y 
5.2 y entre 3.5 y 5.7 respectivamente, CUAORO XXX); durante la 
cloritizaciôn, la presencia local de microclina junto con 
cuarzo, sericita y clorita, sugieren que los pH son otra vez 
algo superiores a los de la etapa II; este incremento del pH 
parece obvio en cuanto que las clorititas II sustituyen en parte 
al skam. Estos datos son concordantes con los pH calculados en 
base a datos termodinémicos e isotôpicos de diverses sistemas, 
en los que la alteraciôn hidrotermal se desarrolla a pH neutres 
a ligeramente écidos (entre 5.3 y 6 a 300-350“c, WALSHE y
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SOLOMON, 1981, REED, 1982, etc..).
La causa de estas variaciones del pH en el sistema 
hidrotermal no puede ser atribuida a variaciones en la 
composicidn del fluido, que se mantiene muy constante a lo largo 
del proceso. La misma composicidn de este, que es muy pobre en 
gases que pudieran influir en el pH (COa, CH*, HaS,..., cap.VI) 
e hiposalino (con Na* y Cl" dominantes), la composicidn de la 
propia roca de caja y los procesos hidrotermales observados 
sugieren que el pH esté influenciado por fendmenos de disoluciôn 
- precipitaciôn de minérales durante la evoluciôn del sistema.
En un fluido, el balance de cargas esté definido por el 
equilibrio:
mNa*+mK*+mCa^*+.. .+mH* = mCl'+mHC03"+...
que engloba a todos los iones y complejos. Cualquier proceso que 
altéré este balance de cargas produce variaciones del pH; asi, 
la relaciôn biunivoca tem Clara que existe entre disoluciôn de 
la silice y alcalinizaciôn del sistema (episienitizaciôn) y 
precipitaciôn de la silice y alteraciôn écida sugiere que la 
silice juega un papel fundamental en el control del pH del 
sistema.
La solubilidad de la silice queda definida por el equilibrio:
Si02 + 2H20 = H4S104
donde el H4SIO4 es el complejo dominante en el transporte de la 
silice (HENLEY et ait., 1984, FOURNIER, 1985). Este, se disocia 
débilmente mediante el equilibrio:
H4Si04 » HaSiO*" + H*
La variaciôn del balance de cargas producida por estas dos
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reacciones, unlda a la variaciôn en las constantes de 
disociaciôn, puede ser la causa de los cambios de pH, con 
disminuciôn de la aH* durante la disoluciôn del cuarzo e 
acidificaciôn del medio durante la precipitaciôn de éste. Estos 
cambios en el pH se traducen en variaciôn de los campos de 
estabilidad de los minérales y en las relaciones Na/K de los 
fluldos.
La ausencia de datos termodinémicos por encima de los 300"c 
sobre las constantes de disociaciôn del H4SiO« no permite 
cuantificar el proceso ni establecer la influencia de los
complejos del Al^* en el sistema.
VII.4.2.- Fuaacidades âs. los principales componentes aaseosos.
- Fracciôn molar de COz
El contenido en COz de las disoluciones ha de ser estimado a 
partir de los datos de inclusiones fluidas y del pH de las 
disoluciones, ya que en estas asociaciones no existen minérales 
caracteristicos del espacio T-XCO2. Tal como se ha indicado 
previamente, la ausencia de CO2 detectable en las inclusiones 
fluidas indica que la XCO2 es muy baja, inferior a 0.01
(Cap.VI). A nivel comparative, el contenido en XCO2 de las 
distintas episienitas es muy variable; asi, LEROY (1974) 
encuentra cantidades apreciables de CO2, mientras que otros 
autores (e.g., PASCAL, 1979) citan siempre proporciones molares 
inferiores al 0.05.
La XCO2 del fluido teunbien puede ser estimada mediante un
método inverso al empleado por CRERAR et ait., (1978) para
calcular el pH. En el sistema HzO-COz-NaCl, en ausencia de 
metano (solo significativo en ambientes fuertemente reductores), 
y tal como se ha explicado previeunente, el pH depende de la 
composicidn de la fase fluida y de la temperatura. En este
sistema simplificado y asumiendo que el NaCl esté totalmente 
disociado (HELGESON, 1969) y el CO2 esté como HCOâ y H2CO3 
(FOURNIER, 1985b), tenemos el equilibrio:
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Na*+Na0H+NaHC03+H*+H2C03 = HC1+C1*+HC03'
que se puede descomponer en los diversos equilibrios de 
disociaciôn. El pH se calcula a partir del sistema de ecuaciones 
generado mediante la expresiôn utilizada por CRERAR et ait., 
(op.ct.) y PATTERSON et ait. (1981):
(H*)^ - ((2K(H2C03) K(HCl) PC02)/K(C02) (2K(HC1) - K(NaCl) +
+ (K^(NaCl) + 4K(NaCl)mNa)''^) ) (1 + (-K(NaCl) +
+ (K^(NaCl) + 4K(NaCl)mNa)‘'^)/2K(NaHC03)
donde Kn son las constantes de equilibrio de las reacciones 
anteriores (CRERAR y BARNES, 1976 y CRERAR et ait., 1978), mNa 
es la molalidad total como Na y PCO2 es la presiôn parcial de 
CO2. Definido el pH y salinidad (mNa) a una temperatura dada se 
puede calcular la PCO2 y de ésta la fracciôn molar de CO2 
mediante la expresiôn:
XCO2 = fC02 /P 7CO2
Este método ha sido utilizado en el programa PHINCFLU (ANEXO 
IV) y ha demostrado ser muy sensible, ya que variaciones de 0.05 
unidades en el pH se reflejan en variaciones de 0.01 en la XCO2. 
Su apiicaciôn a los procesos de alteraciôn écida en Almadenes 
indica que la XCO2 es mener de 0.03 durante la alteraciôn écida 
y de 0.06 durante la cloritizaciôn, datos muy concordzmtes con 
las estimaciones previas a partir de inclusiones fluidas (CUADRO 
XXXIa).
Fugacidad de oxigeno y azufre
La casi ausencia de minérales metélicos plemtea problèmes a 
la hora de définir las condiciones de fOz y fSz durante la 
alteraciôn en los granitos. Asi, la inexistencia de minérales 
definitorios durante la episienitizaciôn (etapa I) no permite 
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f02 estaria controlada por las rocas adyacentes, en un aaplio 
rango entre el tampdn QFM y HM y posiblemente cercana al tampdn 
NNO, por comparaclôn con otros sistemas hidrotermales. La 
ausencia de sulfuros parece indicar asimismo una m£S muy baja.
Durante las eta pas II y III, la f02 y fS2 pueden ser 
estimadas a partir de la presencia de calcopirita y pirita, sin 
pirrotina, magnetita ni hematites; esto indican que ambos 
procesos se han desarrollado en condiciones de baja a media fOz 
y una fS2 moderadamente alta (FIG.82). Una mayor precisidn en 
las condiciones de formaciôn de las clorititas I sobre granitos 
en base a la paragénesis metàlica se realize en el 
Cap.VII.5.2.5.
En estas rocas, la presencia de moscovita junto con la 
clorita permite limitar las relaciones fS2-f02 a partir del 
campo de estabilidad de la primera. Conocida la wFfi (0.01 y 
0.004 respectivamente, cap.VII.6), el pH (CUADRO XXX) y/o la mK* 
(asumido 0.06 y 0.05, respectivamente, CUADRO XXX) de las 
disoluciones durante las etapas II y III, es posible proyectar 
la estabilidad de la moscovita en un diagrama f02-fS2 de una 
manera similar a la de los diagramas fOz-pH (Cap.VII.6) mediante 
los equilibrios:
H2S = H*+HS'
H2S+O.5O2 = H2O+O.5S2 
FK+H* = 0.5MS+K*
2Ms+2H*+3H20 = 3Kao+2K*
en los que el pH calculado para las dos ültimas ecuaciones 
permite définir la XH2S y XHS” del sistema (OHMOTO, 1972) y 
establecer, por lo tanto, una relaciôn lineal entre fOz y fSz 
para estos dos ültimos equilibrios (FIG.82) durante las etapas 
II y III. En estas condiciones de pH cercano al neutro, la 
moscovita es estzLble casi exclusivamente con pirita.
^  ETAPA T P pH m Na XC02
I ■ EPISIENITIZACION 400 0.5 6 0.6 <0.06 (I)
II ALTERACION ACIDA 350 0.5 4 0.4 <0.04 (1)
Y SILICIFICACION <0.03 (2)
III CLORITIZACION 300 L-V 5.5 0.4 <0.05 (1)
<0.06 (2)
Q  log K log X(F)/X(OH) log(CH20)/log(fHF) log £HF ppmF
ALTERACION HIDROTERMAL II Y GREISEN
T=350»C 3.34-3.43 -1.18 a -2.1 4.52 a 5.53 -3.39 a 8-79
-2.38
CLORITIZACION (ETAPA III)
T=300"C 3.16-3.63 -1.31 a -1.64 4.92 a 5.27 -3.34 a 9-15
-3.09
CUADRO XXXI.- A) Estimaclôn de la XCO2 nâxlma durante la 
alteraciôn hidrotermal de rocas graniticas en base a (1) los 
datos de inclusiones fluidas y de HEDENQUIST y HDiLZY (1985) 
para un fluido y (2) segun el método de CRERAR et ait., (1978) 
y las constantes de equilibrio de CRERAR y BARNES (1976) para 
prèsiones correspondlentes a la curva L-V. B) Càlculo de los 
contenidos en F (como HF) en fugacidad y ppm durante las etapas 
II y 111 en las rocas graniticas en base a los equilibrios 
definidos por GUNOU et ait. (1980). Las fugacidades del agua 
han sido calculadas a 0. S kb. (11) y L-V (111) a partir de 
HELGESON y KIRKHAM (1974b).
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El equilibrio de cloritas ricas en Fe * con cuarzo y una fase 
rica en Fe (pirita o magnetita) permite calcular, aparté de la 
temperatura de equilibrio, la fOz y a veces la fSa del sistema 
(Cap.VII.3.2.3). Ya que las cloritas ligadas a la alteraciôn 
àcida (etapa II), los granitos silicificados y clorititas I se 
encuentran localmente en equilibrio con pirita y a veces 
presentan algo de Fe^* en la red (cap.VII.3), los rangos de fOz 
y fS2 de formaciôn han podido ser establecidos (WALSHE, 1986); 
estos son compatibles con los campos de estabilidad de la
moscovita y de la asociaciôn metàlica observada (FIG.82), aunque 
en el caso de las clorititas I la composiciôn de las cloritas 
indica valores algo superiores de fS2 y f02 que la paragénesis 
metàlica.
Fugacidad de elementos volatiles (F,Cl)
El F y Cl son dos volàtiles fundamentales en la 
interpretaciôn de los procesos hidrotermales por su influencia 
en el transporte y precipitaciôn de minérales metàlicos. Los 
fluidos neutros a àcidos llevan pequenas cantidades de 
halôgenos, F y Cl, que se suelen fijar en cantidades apreciables
dentro de las redes de algunos minérales hidrotermales taies
como la fluorita, topacio, apatito, filosilicatos y anfiboles. 
Aunque existen diversos estudios sobre el papel del F en los 
sistemas hidrotermales (e.g., BURT, 1972b), solo a partir de los 
trabajos de GUNOW et ait. (1980) y de MUAOZ y SWENSON (1981) se 
ha podido cuantificar la cantidad de F presents en los fluidos. 
En el caso del Cl los datos son màs escasos; solo recientemente 
se ha medir el contenido de este elemento en minérales 
hidrotermales, detectàndose a veces cantidades apreciables ; no 
obstante, sus relaciones con la fCl del fluido son poco
conocidas (e.g., SISSON, 1987).
El contenido en F de las sericitas permite establecer la fHF 
a partir del modèle experimental de reparto entre fluidos y 
micas de GUNOW et ait. (op.ct.) ya que la sustituciôn F = OH en 
las sericitas es directamente proporcional a la relaciôn HF/H20
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en el fluido, mediante la reacciôn de intercambio:
mica(OH) + HF * mica(F) + HzO
Al asumir disoluciôn ideal entre el F y OH en la red de las 
micas se obtiene que:
log K = log (Xr/XoH)mica + log (fH20/fHF)fluido
Esta constante de equilibrio de la reacciôn es insensible a la 
presiôn por debajo de 2 kb y se calcula mediante la expresiôn:
log K = 2100/T + 1.523 xNq + 0.416 xPS - 0.11 XaÎ
donde se introduce la correciôn para términos de la serie 
moscovita - celadonita; esto es de gran importancia ya que a 
alta temperatura (PARRY et ait., 1984) parece existir una 
relaciôn directa positiva entre la Xceudonita y la Xr.
El càlculo de la fHF a partir de la relaciôn fHzO/fRF se 
realiza mediante el càlculo de la fugacidad del agua a las 
prèsiones y temperatures definidas (tabulada, por ejemplo, en 
HELGESON y KIRKHAM, 1974a, para agua pura o calculada mediante 
el método de BOWERS y HELGESON, 1984 para mezclas HzO - CO2 - 
NaCl, CUAORO XXXIb). La fF puede ser estimada por la reacciôn:
HF =« H* + F"
donde definiendo el pH se puede calcular la fF" del fluido a 
partir de las constantes de equilibrio de PARRY et ait. (1984) y 
JACKSON y HELGESON (1985). Los valores obtenidos ( fF" entre 
10"®’^  y 10"*’’bars a 350“c), asi como la poca cantidad de Ca^* 
présente en el fluido sugieren que durante la etapa II, y a pH 
àcidos, el transporte se realiza mayoritariamente en forma de HF 
(RICHARDSON y HOLLAND, 1979). Sin embargo, la alta fF" existante 
durante la etapa III (10"^‘*® a 10"*‘“  bars), sugiere que en
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condiciones de pH mâs elevado el HF no es el complejo principal, 
tal como han indicado RICHARDSON y HOLLAND (op.ct.).
Asumiendo que la molalidad es similar a la fuqacidad (PARRY et 
alt., 1984), tenemos que cantidad de F transportada puede ser
calculada por la expresiôn:
ppm F = (fHF+fF)xlOOOxp.m.F
lo que indica que estas disoluciones transportan entre 8 y 79 
ppm de F como HF, (CUADRO XXXIb), cantidad suficiente para 
formar la fluorita que aparece localmente en el granlto 
silicificado y clorititas I.
El Cl se encuentra por debajo del limite de detecciôn de la 
microsonda (<0.1%) por lo que se desconoce su fugacidad. 3in 
embargo, debido a que existe cierta correlaciôn entre la fCL y 
la salinidad de las disoluciones, no parece probable que las fCl 
hayan sido especialmente altas durante la alteraciôn de los 
granitos.
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VII.5.- EL PROCESO DE SKARNIFICACION.
VII.5.1.- Introducclôn
Los estudios tedricos sobre la evoluciôn fisicoquimica de los 
skarns comienzan a desarro11arse con KORZHINSKII (1959, 1967,
1970), ZHARIKOV (1970) y BÜRT (1972a,b,c) que estudian el 
comportamiento de los minérales en diagramas seraicuantitativos 
de actividades de los diferentes componentes volàtiles. Asi, 
BURT (op.ct.) ha desarrollado complejos diagramas basados en las 
reglas de Schreinemaker para analizar la influencia de los 
volàtiles (C02, F, 02, S2). Posteriormente, y a partir de las 
compilaciones termodinémicas de ROBIE y WALDBAUM (1968), 
HELGESON et ait., (1978) y posteriores se ha podido realizar una 
cuantificaciôn bastante précisa de las variables intensivas que 
controlan la evoluciôn de los skams. Actualmente existen 
mültiples estudios teôricos y expérimentales sobre minérales de 
skarn y sus campos de estabilidad. Los estudios expérimentales y 
teôricos de HOLDAWAY (1972), LIOU (1971, 1973), KITAMURA (1975), 
SHOJI (1975), KERRICK (1977), BIRD y HELGESON (1980, 1981),
BURTON et ait. (1982), GAMBLE (1982) y FRISCH y HELGESON (1984), 
entre otros muchos, han permitido establecer modèles 
termodinémicos coherentes para los procesos de skarnificaciôn. 
En general los estudios sobre los skarns muestran que las 
paragénesis son muy acordes con las predicciones teôricas tal 
como han expuesto, por ejemplo, JOHNSON y NORTON, (1985).
El sistema comün a los àmbitos plutônicos y metamôrficos (Mg 
- Ca - Fe - Na - K - Al - Si - CO2 - H2O - HCl, BOWERS et 
ait. ,1984) queda incrementado en el caso de los skarns por la 
presencia de otros elementos, taies como Mn, S, As, F, Cl, Be, 
B, Sn, W, Mo, Cu, Zn, Pb, Ag, Au,... (BURT, 1977), que tienen 
gran importancia en su desarrollo y localmente pueden llegar a 
ser componentes mayoritarios. Este conjunto dificilmente 
tratable queda restringido en la pràctica a una serie de 
subsistemas poco o nada interconectados entre si, como es el 
caso de los minérales metélicos (S, Sn, W, Mo, Cu, Zn, Pb...), 
la ganga silicatada (Si, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Mg, ZHARIKOV, 1970,
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BURT, 1972a) y la fase fluida (CO2, H2O, F", Cl',Na , K. ..). 
Son muy pocos los componentes que aparecen como mayoritarios en 
màs de un subsistema (vg.- Fe, H2O).
Para la interpretaciôn del proceso de skarnificaciôn en 
Almadenes las asociaciones reconocidas se han agrupado en cuatro 
etapas correspondientes a temperaturas y prèsiones sucesivamente 
màs bajas, tal como han sido definidas en el Cap. VII. 3 y 
referidas a distintos subsistemas (Cap.V.2):
- Sk a m  de alta temperatura (Si02-Fe203-Fe0-Ca0-Mn0(AI2O3,MgO) )
- Skarn intermedio y epidotitico (Si02-Al203-Fe203-Fe0-Ca0-Mg0)
- Skarn anfibolitico (Si02-Fe0-Ca0-Mg0-(Al203) )
- Clorititas II sobre el skarn y skarn de epidota+clorita 
(Si02-Al203-FeO-Fe203-CaO-(MgO) )
Ya que las asociaciones que présenta el skarn son muy 
variadas, para cuantificar la evoluciôn del proceso se ha optado 
por estudiar solo las màs complétas y caracteristicas; en cada 
una de estas se ha empleado para el càlculo la actividad media 
de sus minérales. Las asociaciones principales y las actividades 
de los diferentes minérales se muestra en el CUAORO XXIX.
VII.5.2.- Anàlisis del equilibrio minerai 
VII.5.2.1.- Estimaciôn de la XCO2.
Los estudios isotôpicos (TAYLOR y O'NEIL, 1977) y 
petrolôgicos (e.g., EINAUDI et ait., 1981, BOWMAN y ESSENE,
1984, BOWMAN et ait., 1985) y anàliticos directes (en
Costabona, XCO2 = 0.01, Van der MARCKE, 1983, XCO2 = 0.02 a 
0.07, SHEPPERO, 1985) de multiples skams indican que la pérdida 
del CO2 de los màrmoles es muy temprana y râpida y tiene lugar 
generalmente en el primer f rente metasomàtico del skam, aunque 
este fenômeno en si ha sido detectado muy raramente (KWAK, 
op.ct.); esto hace que la evoluciôn de éstos se desarrolle a 
baja XCO2 (<0.1). La degasificaciôn temprana puede ser violenta 
en algunos skarns epizonales, con formaciôn de brechas por 
fracturaciôn hidràulica, (e.g., MEINERT, 1982).
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Al igual que en el caso de los granitos, la no detecciôn de 
CO2 en las inclusiones fluidas indica XCOa menores de 0.05. La 
ausencia de minérales tipicos de fCOa médias a altas, como la 
wollastonita o calcita (JOHNSON y NORTON, 1985) corroboran la 
baja XCO2 durante la formaciôn de esta skarn. En este rango de 
contenidos tan bajos de CO2 en los que se forma el skarn, las 
curvas de equilibrio en el piano T-XCO2 no permiten mucha 
precisiôn en la estimaciôn de la temperatura y de la XCO2. 
Pequenas variaciones de XCO2 (inferiores a 0.1) pueden generar 
errores de hasta 50-100“c (EINAUDI et ait., op.ct.). Por ello, 
los valores de la XCO2 se basan fvmdamentalmente en las 
inclusiones fluidas (Cap.VI).
A partir de estos datos se asume un valor màximo de XCO2 de 
0.05 para el skarn de alta temperatura, estableciendose como 
probable el de 0.01 para la evoluciôn subsiguiente del skarn. 
Esta evoluciôn parece la lôgica y corresponde a la probable 
mezcla con fluidos progrèsiveunente màs pobres en CO2, tal como 
han sido establecido en otros sistemas hidrotermales 
perigraniticos (e.g., KWAK, 1986, MANGAS, 1987).
VII.5.2.2.- El skarn de alta temperatura 
Las relaciones T-XCO2.
La topologia T-XCO2 del sistema Ca0-Al203-Si02-Mg0-H20-C02 es 
muy ütil para el estudio de los skarns y ha sido ampliamente 
investigado (e.g., STORRE, 1970, WINKLER, 1978, FLOWERS y 
HELGESON, 1985). Sin embargo, la introduceiôn de Fe en el 
sistema incrementa progrèsivamente los campos de estabilidad de 
los minérales, tal como ha sido demostrado por KERRICK (1977) y 
TAYLOR y LIOU (1978).
La FIG.83 corresponde a la la topologia propuesta por UCHIDA 
e IIYAMA (1982), en la que se observa que las secuencias 
hêdsituales en los skams, con grossularia, diopsido y 
clinozoisita se producen a XCO2 muy bajas (para estos autores.
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FIG.83.- Diagrama T-XCÛ2 a 1 kb, asumiendo actividad unidad 
para los minérales del sistema Ca-Mg-Al-Sl-O-H-C. Tornado de 
UCHIDA e IIYAMA (1982). an, anortlta; tr, tremollta; dl, 
diopsido; gr, grossularia; zo, zolslta; wo, wollastonita; cc, 
calcita; Q, cuarzo. Diagrama basado en que el AlzOa y MgO son 












FIG.84.- Diagrama T-XCOa para el skarn de alta temperatura (P=l 
kb, XNaCl=0.01) asumiendo actividad media de los componentes. 
El ârea punteada es la de formaciôn del skarn tomando una XCOa 
mix 1 ma de 0. OS en base a los datos de Inclusiones fluidas. La 
linea punteada représenta el limite de Inmlsclbllldad parclal 
HaO-COa (BOWERS y HELGESON, 1984a). 1.- Gr+Q = An+Wo 2.- 
An+Cc+Wo = Gr+COa 3. - Cc+Q= Wo+COa 4. - An+Cc+Q = Gr+COa 5. - 
Q+Clzo » An+Gr+HaO 6.- Clzo+COa = An*Cc+HaO 7. - Cc+Q+Clzo * 
Gr*COa 8. - Cc+Q*Tr = Dl+COa+HaO 9. - Gr+Q+Tr = Dl+Clzo+HaO 10. - 
Q+Tr*Clzo * An+Dl+HaO. Las reacciones con llnea continua son 
para actividad unidad de los componentes y las discontinuas (A) 
para las composIclones medlas durante el skarn de alta 
temperatura.
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con términos puros y a 1 kb. , la XCO2 es manor de 0.03). La 
introduceidn, para el caso de Almadenes, de la actividad de los 
componentes en los minérales no puros y de los fendmenos de 
inmiscibilidad parcial H2O-CO2 hacen que esta topologia varie 
considerablemente (FIG.84). Tambien, y aunque no se ha tenido en 
cuenta, la subsaturacidn en silice desplaza las curvas en las 
que participa este componente hacia valores de XCO2 menores a 
temperatura constante.
En la FIG.84 se han representado las curvas de estabilidad de 
los minérales del skarn de alta temperatura; en este diagrama 
existe un notable desplazamiento hacia la izquierda con respecto 
al de la FIG.83 debido probablemente a los efectos de 
inmiscibilidad HzO-COz-NaCl. Como se observa, a XCO2 muy bajas 
las pendientes de las curvas son muy grandes y los minérales son 
estables en amplios rangos de temperatura. La asociaciôn granate 
+ clinopiroxeno es estable en la zona punteada, aunque el 
piroxeno individualmente lo es en un campo mucho màs amplio. 
Esta asociaciôn mineral indica XCO2 mâximas excesivamente altas 
(0.10) y muy superiores a los valores extremes supuestos a 
partir de las inclusiones fluidas. A una XC02=0.05 el granate es 
estable a màs de 365°C y el clinopiroxeno a màs de 450°C; a 
manor XCO2 el limite inferior de estabilidad puede llegar a 
219°C o menos. El limite superior de estos dos minérales es 
superior a las temperatures màximas de formaciôn de los skams.
La estabilidad en el diagrama fOz-T.
Este diagrama es el màs empleado para interpreter los skams 
càlcicos ricos en hierro, ya que refieje muy bien las tendencias 
evolutivas y en él, junto con los minérales càlcicos se suelen 
représenter los distintos sistemas minérales tempones de 
oxigeno. Esta topologia ha sido estudiada, entre otros, por 
EINAUDI et ait., (1981) e UCHIDA e IIYAMA (1982) y sus
resultados se muestrem en la FIG.85; mientras que el primero 
pone especial énfasis en las relaciones a baja temperatura, el 









FIG.85.- Diagramas T-Iog fOa para a) el sistema Ca-Fe-Si-C-O-H 
(EINAUDI et ait., 1981) y b) el sistema Ca-Fe-Al-Si-O-H (UCHIDA 
e IIYAMA, 1982), tipicos de skarns. a) P*1 kb, XC02=0.l. ad. 
andradita; c. calcita; hd. hedembergita; hm. hematites; mt. 
magnetita; Qz. cuarzo; Sd, siderita; wo, wollastonita b) P=1 
kb, XC0a=O. 02, G, andradita; C. calcita; M, magnetita; Q. 
cuarzo; E, epidota; P, anortlta; H, hedembergita; W, 
wollastonita. La introducclôn de Al en el sistema produce, a 
XCOz y temperaturas altas, una compieja topologia con 
wollastonita, anortlta y epidota. El diagrama a) muestra 
ciaramente las relaciones del skarn a baja temperatura, 
mientras que el b) las muestra a alta temperatura.
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astudlo completo no ha podido ser realizado todavia por la 
ausencia de datos termodinémicos fiables de la actinolita e 
ilvaita.
La asociaciôn granate-piroxeno es tipica de los skarns y ha 
sido causa de diversos estudios (e.g., GUSTAFSON, 1974, BIRD y 
HELGESON, 1980). La estabilidad relative de ambos se puede 
représenter en un piano fOz-T, en el que la andradita es estable 
a alta fOz y la hedembergita en fluidos mas reductores. Existe 
una estrecha banda de coexistencia entre ambos minérales (FIG.85 
y 86) que aumenta progrèsivamente por efecto de las disoluciones 
sôlidas.
Junto con los equilibrios en los que solo influye la fOz, 
existen otros condic ionados por la XCOz y aHzO. Asi, las 
paragénesis con calcita, wollastonita o epidota estàn limitadas 
por ecuaciones en las que intervienen el COa y/o HzO; bajas fCOz 
o aHzO reducen sensiblemente el campo de estabilidad de estos 
minérales.
En la FIG.86 se han proyectado los equilibrios redox en un 
diagrama fOz-T para las fases pur as a 1 kb, XCOz=0.05 y 
NaCl=0.01, mientras que la FIG.87 se ha construido a partir de 
la actividad media de los componentes de los minérales en el 
skarn a la misma presiôn y composiciôn del fluido. Como se 
observa, los campos de estabilidad del granate y del 
clinopiroxeno se expanden al disminuir la actividad de sus 
términos férricos. La fracciôn molar de COz tambien tiene una 
gran influencia en la topologia; asi, a altas XCOz (FIG.85), el
equilibrio Ep + Wo = Ad + An se encuentra a mayor temperatura
que la recta Cc + Q = Wo + 002 (16), permitiendo que aparezca el
equilibrio Ep + Wo = Cc + Hd + An. A menores XCOz (FIG.86) el
equilibrio Ep + Wo = Ad + An se desplaza hacia la izquierda y
las reacciones con epidota y wollastonita son metaestables.






FIG.86.- Diagrama T-log fOa para el skarn de alta temperatura 
(P=l kb, XNaCl=O.Ol, XCÜ2=0.05) asumiendo actividad unidad de 
los minérales. Mlsma leyenda que la FIG.87. Las llneas con 
rayas presentan el limite de estabilidad de la andradita y con 
puntos el de la hedembergita. Se han representado las 
paragénesis màs comunes.
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h e d e m b e r g i t a  a fOa médias (entre QFM y HM) es de 750-800°C y, 
por lo tanto, superior a la temperatura "solidus" de una 
intrusion granitica a 1 kb.(650-700° C, WINKLER, 1978).
Por lo que respecta a la fOa, el campo de estabilidad del 
clinopiroxeno queda limitado a altas fOa por la reacciôn 
clàsica:
(9) 3Ad + Mt + 9Q = 9Hd + Oa
estudiada experimentsImente por GUSTAFSON (1974). BURTON et 
alt., (1982) calculan para ella la siguiente ecuaciôn:
log f0a(±0.12) = -26.457/T + 12.12 +0.087(P-1)/T
que ma rca por lo tanto el limite superior de £0a del skarn de 
alta temperatura. La apariciôn de clinopiroxeno a baja 
temperatura esta limitada por las reacciones:
(13) Hd + COa + Oa = Mt + Q + Cc 
Hd + 3COa + HaO = Cc + Q + Act (no proyectada)
En el caso de la andradita, su estabilidad queda limitada por 
las reacciones:
(4) Ad = Mt + Wo + Oa a baja fOa y alta temperatura
(10) y (12) Ad + COa = Mt (Hm) + Q + Cc + Oa a baja temperatura
Sin embargo, estos limites inferiores de temperatura 
(reacc.lO, 12 y 13 en las FIG.86 y 87) rara vez s Icanzan en 
los skarns, ya que estos minérales suelen estai sustituidos 
metasomaticamente por otros como la epidota o actinolita. Si el 
skarn es muy rico en Fe, parte del campo de estabilidad de la 







FIG.87.- Diagrama T-log fOa para el skarn de alta temperatura 
(P=lkb, XNaCl=0.01, XC02=0.05 suponiendo las actividades médias 
de los minérales (CUADRO XXIX). 1.- Tampon hematites-magnetita 
(HM), 2. - Tampon cuarzo - magnetita - fayalita (QFM), 3.-
Tampon del grafito (CCOz) 4. - Ad = Mt+Wo+Oz S.- Mt+Wo+Q = 
Cc+Hd+Oz 6.- Ad+Wo+COz = Hd+Cc+Oz 7. - Ad+COz = Cc+Hd+Mt+Oz 8.- 
Ad+Q = Hd+Wo+Oz 9. - Hd-KDz =Ad+Mt+Q 9A. - Hd75Jox5+0z = Ad+Mt+Q 
(BURTON et alt., 1982) 10. - Ad+COz = Hm+Cc+Q+Oz 11.- Ep+COz = 
Cc+Ad+Mt+An 12. - Ad+COz = Mt+Q+Cc+Oz 13.- Mt*Q+Cc = Hd+COz+Oz 
13A. - Mt+Q+Cc = Hd7sJois+C0z+0z 14. - Ad+An+COz = Cc+Ep+Hd+Oz 
(metaestable) IS.- Ad+Q+COz = Hd+Cc+Oz 16.- Cc+Q = Wo+COz 17.- 
Ep = An+Mt+Hd+HzO+Oz 18. - Ep+Q = Hd+An+HzO+Oz. La linea de 
puntos corresponde a la maxima estabilidad a baja temperatura 
de los granates màs ricos en grossularia del skarn de alta 
temperatura. Las fléchas corresponden a la evoluciôn posible de 
este skarn de alta temperatura. La actividad de la epidota es 
la de en equilibrio con el granate a cada temperatura.
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Las relaciones granate-piroxeno han sido exhaustivaaente 
estudiadas por ZHARIKOV (1970), SOLER (1977) y CASQÜET (1980), 
entre otros. ZHARIKOV (op.ct.) establece qua los dos minérales 
se relacionan mediante un complejo equilibrio iônico, a través 
del fluido, del tipo:
Di + 2A1^* + 5H* + Ad = Hd + Mg** + Fe^* + Gross
y este equilibrio depende fuerteaente del pH. Para SOLER (1977), 
CASQUET (1980) y BOWMANN y ESSENE (1985) este equilibrio depende 
taabién de la f02 y el pH mediante ecuaciones del tipo:
2Ad + 8H* = 3Hd + 3Ca** + Fe** + 4HaO + 02
(SOLER, op.ct.) y por lo tanto los diagramas de ferruginosidad 
reflejan las f02 relativas de los diferentes tipos de 
granatopiroxenitas.
La asociacidn hedeabergita-cuarzo es astable en todo el caapo 
de la hedeabergita, aientras que la andradita-cuarzo queda 
liaitada por las reacciones
(8) 2Ad + 4Q = 4Hd + 2Wo + O2 a alta teaperatura
(15) Ad + Q + CO2 = Hd + Ce + 02 a bai a teaperatura
y a baja f02 la asociaciôn andradita-cuarzo no es posible.
En el caso de la calcita ocurre lo opuesto; la asociaciôn 
andradita-calcita es estable en todo el caapo de estabilidad de 
la andradita, aientras que la asociaciôn hedeabergita-calcita 
està liaitada a altas fOz por:
(5) Hd + Ce + 02 = Mt + Wo + Q
(15) Hd + Ce + 02 = Ad + Q + 02
(6) Hd + Ce + 02 = Ad + Wo + O2
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La influencia del contenido en Kn en el clinopiroxeno es muy 
superior a la del Mg; un 15% de johansenlta amplia el campo de 
estabilidad en una proporc16n equivalents a un 50% de diopsido 
(BURTON et ait. , 1982). El trazado de la curva para Hd^Jo^^
puede ser calculada a partir de la ecuaciôn:
log fO2(±0.12) = -26.457/T + 13.42 + 0.087(P-1)/T
por lo que se situa 1.3 unidades de log f02 por encima de la 'de 
Hd^^. El aumento del contenido en johansenita del piroxeno 
incrementa el campo de estabilidad de éste hacia f02 mas altas, 
temperaturas més bajas y aH20 superiores (ABRECHT, 1985), aunque 
disminuye su limite superior de estabilidad térmica a unos 600° 
•en el caso de Hd^^Jo^(BURTON et ait., 1982) y hasta 300°C en el 
•caso de Jo^^ (ABRECHT, op.ct.).
El factor que détermina el contenido de Mn en el granate es 
desconocido aunque podria estar relacionado con variaciones de 
la f02 (NEWBERRY, 1982).
Aunque el condicionante principal de la presencia de Mn en el 
granate o piroxeno en la proporcion de éste en el fluido (e.g., 
EINAUDI et ait,., 1981, NEWBERRY, 1983), la causa fundamental 
del reparto del Mn entre granate y piroxeno es desconocida. En 
general, los granates de los skarns de alta temperatura tienen 
habitualmente contenidos muy bajos en Mn, al contrario que los 
piroxenos; esta tendencia se invierte a baja temperatura, tal 
como ocurre en la évolue ion del s k a m  de Almadenes (Cap. IV). 
Este alto coeficiente de reparto (Mn piroxeno)/(Mn granate) en 
el s k a m  de alta temperatura de Almadenes hace que el 
clinopiroxeno amplie considerablemente su campo de estabilidad a 
Costa del de el granate.
La vollastonita suele définir una zona metasomàtica temprana 
en los skarns câlcicos (EINAUDI et ait., 1981), aunque es un 
minerai raro en los màs ricos en Fe (BURTON et ait., 1982). La
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presencia local de la paragénesis Hd + Q en Revenga (II Parte) 
posibilita teéricanente la estabilidad de la wollastonita por 
encima de los 523°C, raientras que en Almadenes la subsaturaciôn 
en silice inhibe su formacidn. En ambos casos, en condiciones de 
alta aFe , y para las condiciones fOa-T probables en Almadenes 
la wollastonita pasaria a andradita o hedembergita mediante las 
reacciones
(4) Ad » Mt + Wo + 02
(5) 3Cc + 3Hd + 0.502 - Mt + 6Wo + 3002
apareciendo la asociaciôn Mt-Wo solo a temperaturas muy altas 
(>650°C); el cauapo de estabilidad de la wollastonita con
magnetita se amplia en relaciôn directe a la XCO2.
La epidota es estable hasta altas temperaturas; su limite lo 
define la reacciôn:
(11) Ep = Ad + An + Mt + Q + H20
y el limite a baja fOz lo definen:
(17) Ep = An + Hd + Mt + H2O (17)
Ep + CO2 = Ce + Hd + An + Mt + O2 + H2O
esta ültima no representada en la FIG.87 por aparecer a fOz muy 
bajas (a 600° logfOz=-41.97). Por lo tanto su campo de
estabilidad esté dentro de las condiciones definidas para el 
s k a m  de alta temperatura y su ausencia es tambien debida a la 
compos iciôn del fluido, probablemente una baja Al^*/aH*^. Si
apeurece en equilibrio con granate su composiciôn queda
condicionada por la ecuaciôn:
Ad + 2Clzo = Gr + 2Ep 
ya tratz&da previeunente (Cap.VII.3.2.4. ).
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La presencia de grafito en alteraciones hidrotermales es 
caracteristica de ambientes muy reductores. La curva tampdn 
queda definida por la ecuaciôn:
C + 02 = CO2
Las reacciones
2H2O + CO2 = CH4 + O2 
C + 2H2O = CH« + O2
(e.g., YUI, 1966) se producen a f02 excesivamente bajas y hacen 
que en el fluido haya cantidades apreciables de CH«, no 
detectado en las inclusiones fluidas.
El grafito ha sido citado en skarns como minerai relieto 
metamôrfico consumido durante el metasomatismo (e.g., YUI, 1966, 
SOLER, 1977) y solo muy raramente como minerai metasomàtico. En 
Almadenes es claramente metasomàtico y aparece ligado a la 
hedembergita y esfalerita, pero nunca en contacte directe con la 
andradita. Una XCO2 màxima de 0.05 limita el campo de 
estabilidad del grafito al senalado en la FIG.87, donde no es 
estable con granate rico en andradita. El aumento en la 
proporciôn de grossularia expande el campo del granate, aunque 
en ningün memento llega a ser paragenético con grafito y 
hedembergita a temperaturas intermedias o bajas; la actividad 
media de la grossularia en el granate (a=0.4, FIG.87) permite, 
sin embargo, que la asociaciôn granate - clinopiroxeno - grafito 
sea estable por encima de los 560°C, temperatura superior a la 
estedslecida para esta etapa. Estas consideraciones son acordes 
con el hecho de que no se haya encontrado en ningün caso granate 
asociado a grafito en este skarn.
Tal como se discute posteriormente en la termodinâmica del 
s k a m  de baja temperatura, la actinolita tambien puede ser
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paragenéticamente estable en el skarn de alta temperatura, sobre 
todo en condiciones reductoras, y su ausencia solo puede estar 
motivada, al igual que en el caso de la epidota, por la
composiciôn del fluido, que inhibe la formaciôn de actinolita a 
favor de la hedembergita.
Por lo tanto, dentro del campo de fOz-T definido para el
skarn de alta temperatura es teôricamente posible la formaciôn 
de asociaciones con
Hd±Ad± (Q,Cc,Mt,Ep,Act)
aunque la andradita y el cuarzo y la calcita y el cuarzo (a 
temperatura >530°C) son incompatibles entre si y reaccionem. Su 
ausencia se interpréta como motivada por la composiciôn del 
fluido; bajas aSiOz, aCa** y aAl** parecen ser responsable de su 
falta. La ausencia de los minérales hidratados (epidota y 
actinolita) ha sido explicada por KWAK (1986) como debido a que 
la actividad del agua a alta temperatura es muy baja, ya que la 
salinidad y XCO2 son elevadas en fluldos magmàticos. Esta baja 
aHzO inhibe la formaciôn de minérales hidratados a costa de los 
anhidros; posteriormente, una bajada de la salinidad y XCO2
incrementa la aHzO y precipitan los minérales hidratados. Esta 
hipôtesis no es aplicable a estos skarns, en los que la
actividad del agua es muy alta desde los primeros estadios 
(ciH20£0.898) ; el paso de minérales anhidros a hidratados parece 
corresponder a una variaciôn en la composiciôn de las 
disoluciones, tal como se discute posteriormente.
Evoluciôn probable de la f02 durante la formaciôn del skarn de 
alta temperatura.
La secuencia mineralôgica observada en el s k a m  de alta 
temperatura:
Ad ==> Hd ==> Hd + Sph + Graf
no puede ser explicada solamente por el descenso progrèsivo
T = 500®C XC02=0.05 XNaCl«O.Ol













-24.7 a -23.7 
-23.7 a -22.9 
-24.9 a -24.7 
<-24.9
>-21.5 
-24.7 a -23.4 
-23.4 a -21.5 
-28.3 a -24.7 
<-28.3
ETAPA HFeS(en Sph) aEeS logCS2 





7.27-10.68 0.197-0.284 -7.80 a -7.48
SKARN EP+CL 
300* L-V
5.3-11.71 0.14-0.298 -9.89 a -9.24
CLORITITA I 
300" L-V
10.6-11.85 0.271-0.304 -9.91 a -9.81
CLORITITA II 
300" L-V
8-15.55 0.208-0.387 -10.12 a -9.58
VENAS HIDROTERM. 
250" L-V
3.07-3.14 0.082-0.084 -11.24 a -11.22
CUADRO XXXII.- a) Estabilidad en el espacio fOz-T de las 
diferentes asociaciones présentés en el skarn de alta 
temperatura. (1) actividad unldad (2) actividad media (3) 
actividad minima. Basado en las FIG.86 y 87. b) Relaciones 
T-fSz-composlclon de la esfalerlta (en equilibrio con plrlta) 
del skarn de Almadenes. La aFeS ha sido calculada a partir de 
SPRY y SCOTT (1986) y la fS2 a partir de CRAIG y VAUGHAN 
(1987). C) En el skarn de alta temperatura la plrlta no es 
estable y la fSa es la proyecclôn de ésta dentro del campo de 
la magnetita.
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de la temperatura a 1 kb. , XNaCl=0.01 y XCO2 màxima de 0.05
(FIG.87), ya que en condiciones isotermas la sucesiôn zonal
observada es tambien posible por efecto de una disminuciôn 
progrès! va de la foa. Las condiciones de estabilidad de las
distintas paragénesis se muestra en el CUADRO XXXIIa.
Esta évolueiôn del skarn de alta temperatura, con 
desestabilizaciôn del granate trente a la hedembergita y
posterior formaciôn de grafito, parece corresponder a un proceso 
en el que la f02 cae bruscamente de una manera sincrônica con la 
temperatura desde el campo de la andradita hasta por debajo del 
tampôn QFM (para que el grafito sea estable por encima del QFM 
las temperaturas de formaciôn del skarn han de ser bastante 
bajas, <400°C). Las causas de esta evoluciôn pueden ser, bien un 
tamponamiento interno producido por el mismo protolito o bien 
uno externo ligado a fluldos muy reductores. Aunque los fluldos 
fueran de un origen magmàtico ligado a granitos de tipo "S", y 
por lo tanto fuertemente reductores, los datos de inclusiones 
fluidas (fluldos con HzO-NaCl), la propia distancia a los 
cuerpos granlticos y la paragénesis de las rocas metamôrficas 
encajantes (con pirita, calcopirita, cuarzo y magnetita y por lo 
tanto encima de los tampones QFM y Py-Po) indican que estos 
fluldos difIcilmente podrlan meuitener sus caracterlsticas 
composicionales originales. Por lo tanto, un tamponamiento 
intemo, producido por los propios màrmoles, parece ser la causa 
màs probeüble de este proceso. La interacciôn de fluldos, con fOz 
intermedias a altas, con estos màrmoles produce inicialmente 
paragénesis en un rango de fOz intermedio; a medida que el s k a m  
evoluciona el sistema se aisla progrès ivamente del exterior y 
los fluldos en la zona màs intema del s k a m  son capaces de 
generar peuragénesis con grafito.
Estos skarns tan reductores, con evoluciôn por debajo del 
tampôn QFM, son relativamente heübituales y han sido citados por 
ZHARIKOV (1970), EINAUDI (1977) y BROWN y ESSENE (1985).
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Diagrama fOa-fSz.
Los minérales de la ganga. La sulfidizaciôn del granate y 
piroxeno.
Las relaciones del granate-piroxeno en el espacio fOa-fSa han 
sido estudiadas en detalle por GAMBLE (1982), que establece un 
conjunto de reacciones de sulfidizaciôn complementarias a las 
del espacio T-fOa en las que ambos minérales reaccionan a 
wollastonita + fase rica en Fe. Sin embargo, el estudio de 
GAMBLE (op.ct.) se restringe a paragénesis con XCO2 nul a y 
presencia de wollastonita. En presencia de CO2, como es lo 
supuesto en el caso de Almadenes, la wollastonita no es estable 
y en su lugar el granate y piroxeno reaccionan a calcita, cuarzo 
y fase rica en Fe. En estas condiciones, la andradita queda 
limitada por las reacciones 9, 13, 14, 15 y 16 y la hedembergita 
por las reacciones 6, 11 y 12 de la FIG.88. A altas fS2 y fOz, 
la calcita reacciona para formar anhidrita mediante la reacciôn:
(17) Ce + S2 + O2 = Ahy + CO2
y que se produce a mayores fOz y fS2 que su équivalente con 
wollastonita. Esta variaciôn en el ceunpo de estabilidad de la 
anhidrita hace que el campo de la esfena no dependa de la f02 ni 
fS2 y por lo tanto no pueda ser proyectado en este diagrama. 
Aparté de estas modificaciones a altas fugacidades de O2 y S2, 
la topologia del sistema no varia sustancialmente con la 
wollastonita o la calcita+cuarzo (FIG.88); sôlo existe un 
pequeho incremento en la estabilidad de ambos minérales hacia 
altas fSz.
En esta figura se observa que la andradita es màs estable que 
la hedembergita respecte a la fS2 (hasta 10**’’bar, mientras que 
la hedembergita lo es hasta 10”^ ‘* bar) y que un incremento de 
fS2 puede producir andradita a partir de hedembergita. Sin 
embargo, la presencia de proporciones relativamente elevadas de 
molécula johansenitica amplia el campo de estabilidad del 














FIG.88.- Diagrama isob&rlco e isotermo log fOa - log fSî a 
500*C y 1 kb. de preslôn, con XC02»0. OS y XNaCl=0.01. Las 
llneas gruesas representan los limites de estabilidad de los 
minérales de hlerro 1.- Py = Po*Sa 2.- Po*0: = Mt+Sa 3. - Mt+Oa 
“ Hm 4. - Mt+Sa=Py+Oa 5.- Hm+Sa ■ Py*a. Curvas del estabilidad 
del granate y piroxeno 6. - Ad*Q+Mt = Hd+Oa 7. - Tampdn QFM 8. - 
Fay*Sa = Po*Q 9.- Ad+COa ■ Cc+Hd+Ht+Oa 10. - C+Oa » COa 11.- 
Hd*COa*Sa = Po*Cc+Q*Oa 12 - Hd+Sa « Ad*Po*Q 13.- Ad+COa*Sa = 
Po*Q*Cc 14. - Ad*Sa*GOa = Cc*Q+Py 15. - Ad+Sa = Py*Ahy*Q*Oa 16.- 
Ad*Oa+Sa * Hm+Ahy*Q 17. - Cc*Sa+Oa ■ Ahy*COa Curvas para 
HdasJotS (extrapoladas de BURTON et ait.. 1982 y GAMBLE. 1982). 
18. - Ad*Q*Mt = Hd8SJois*0a 19. - HdesJois^ Sa =• Ad*Py+Q 20. -
Py+Q*Cc+Oa = HdasJots+Sa+COa 21. - Hd#sJois+OOa+Sa ■ Py*Cc+Q*Oa. 
La zona punteada corresponde al campo de estabilidad de la 
esfalerita del skarn en equilibrio con plrlta o magnetita. La
zona sombreada es la definida para el skarn de alta temperatura
por Intersecclôn de la composiciôn de la esfalerita con la fOa 
definida prevlamente. El esquema mener représenta los campos de 
estabilidad del granate y piroxeno en equilibrio con 
wollastonita. 22. - Hd+Sa ■ Wo*Q*Po*Oa 23. - Ad+Sa » Wo+Po+Oa 
24. - Ad+Sa ■ Wo+Py+Oa 25. - Uo+Sa+Oa ■ Ahy+Q 26. - Ad+Sa =
Ahy+Q+Py+Oa 27. - Ad+Sa+Oa ■ Ahy+Q+Hm 28. - Esf+Sa+Oa « But+Ahy+Q 
29. - Sch+Q+Sa ■ MSa+Wo+Oa 30. - Pow+Q+Sa * Ho+Wo+Oa (tomadas de 
BOWMAN y ESSENE. 1985).
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reacciones 18, 19, 20 y 21 para 15%Jo).
En las condiciones definidas en la FIG.88 el granate rico en 
andradita puede coexistir con cualquier minerai de Fe y con 
anhidrita, mientras que el clinopiroxeno rico en Hd solo lo hace 
con pirrotina y magnetita (excepto para los términos ricos en 
Jo, que lo hacen tambien con pirita); estas conclusiones son 
coherentes con los datos de GAMBLE (1982), que indican que la 
pirita no es estable con la Hd^^ a més de 288"C y con Hd^ a 
més de 395°C. La introduceidn de CO2 en el sistema define la 
estabilidad de la andradita a baja fC02 mediante la reacciôn:
(9) Ad + CO2 = Ce + Hd + Mt + O2
que limita el campo de la andradita cuando existen pequehas 
cantidades de CO2 en el sistema, factor no considerado en el 
estudio de GAMBLE (1982).
La presencia de piroxeno o granate modifican los campos de 
estabilidad de los minérales metélicos de Fe a baja fS2 y f02, y 
sôlo en condiciones de alta concentraciôn de Fe aparecen estos 
minérales en equilibrio con granate o piroxeno; por eso son tan 
raros los skarns que presentan abundantes minérales de Fe en el 
skarn de alta temperatura. La destrucciôn del granate y piroxeno 
permite estabilizar los sulfuros y ôxidos de Fe durante el 
aposkarn.
La sulfidizaciôn de la actinolita o de la epidota no parece 
posible ya que esta exigiria valores muy altos de fS2, por lo 
que no se han representado en la FIG.88.
Minérales metâlicos del sistema Zn-Fe-S.
La esfalerita es el ünico minerai metélico présente en el 
s k a m  de alta temperatura. Junto con la arsenopirita es el 
minerai màs refractario y el que puede dar màs informaciôn sobre 
las condiciones de formaciôn de la mineralizaciôn (BARTON y
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SKINNER, 1979).
El contenido en FeS de una esfalerita define una curva tampôn 
T-fSz si el sistema esté saturado en FeS (en equilibrio con 
pirrotina o pirita) mediante la reacciôn:
2FeS (en Sph) + Sz = FeSa.
La actividad del FeS en la esfalerita ha sido obtenido a 
partir de la exprèsiôn (SCOTT y SPRY, 1986):
aFeS = 2.7489N + 0.4061NP -1.4492N^ - 0.0002Nt - 0.0004NtP
donde ^ ' P Kb y t se expresa en “c. Mediante la
ecuaciôn definida por CRAIG y VAUGHAN (1987):
AG? = -67033 + 66.87T(“K)
siendo logK =ÔGr/-2.303RT = -21ogaFeS - logfSa 
es posible calculer logfSa mediante la exprèsiôn
-logfSz = -67033 + 66.87T/2.303RT + 21ogaFeS
(CUADRO XXXIIb) asumiendo para la pirita actividad unidad. Las 
bajas fOz deducidas para este s k a m  indican que es la magnetita, 
y no la pirita, la fase teôricamente estaüsle con la esfalerita 
(FIG.88). En estas condiciones, el campb de estabilidad de la 
esfalerita en equilibrio con magnetita puede ser extrapolado a 
partir del de la esfalerita en equilibrio con pirita mediante la 
reacciôn
2FeS(en sph) + 202 = Fez04 + Sz
cuyo trazado es équivalente a una prolongaciôn de las lineas de 
igual fSz paralelamente al limite magnetita-pizxotina.
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Definida la fOz es posible, por lo tanto, establecer una fSz 
de formaciôn en el diagrama fSz-fOz a P-T fijos (FIG.88). La 
intersecclôn de las lineas de igual f Sz con las curvas de 
estabilidad del piroxeno en presencia de grafito definen una 
fugacidad màxima de Sz de bar; esta baja fSz indica la
pequena m£S del skarn inicial, lo que inhibe tambien la 
formaciôn de sulfuros. Estos valores de fSz son, sin embargo, 
aproximados, ya que la magnetita no es minerai estable en el 
skarn clinopiroxenitico; es necesario un estudio de las 
relaciones esfalerita - hedembergita para resolver este 
problems.
Los pocos datos existantes sobre la estabilidad de la 
scheelita a altas presiones indican que ésta es estable en un 
amplio rango de fSz y fOz en equilibrio con wollastonita, cuarzo 
y/o molibdenita (BROWN y ESSENE, 1985). Aunque el cuarzo y la 
wollastonita no son astables en este caso, la scheelita aparece 
en skarns de alta temperatura formados en ranges de fOz y fSz 
similares a los de Almadenes (e.g., Costabona, GUY, 1979, Salau, 
SOLER, 1977) y ligada a los granates y/o piroxenos. Su ausencia 
en Almadenes parece ser debida fundamentalmente a problemas de 
solubilidad; visto que la aCa^*/aH*^ es tambien relativamente 
alta, su inestabilidad probablemente esté relacionada con la 
ausencia de suficiente W como para hacerla precipitar.
VII.5.2.3.- El skarn intermedio y epidotitico.
El skarn intermedio se diferencia del de alta temperatura por 
el pequeno contenido en Fe y Mn de los granates y piroxenos y 
por la estabilizaciôn de la epidota e idocrasa. El skarn 
epidotitico està compuesto casi exc1us ivamente por epidota, con 
cantidades accesorias de cuarzo, clorita, pirita y calcopirita.
Diagrama T-XCOz
El bajo contenido en Fe de los granates y piroxenos del skarn 
intermedio reduce los campos de estabilidad del granate y del 









FIG.89.- Diagrama T-XCOa para el skarn Intermedio y epidotitico 
(P«500 b, XNaCl=0.01). El àrea a trazos représenta el campo de 
la estabilidad de la epidota sin cuarzo y la punteada el de la 
epidota con o sin cuarzo. La llnea a trazos (A) represents el 
limite de inmlscibilidad parcial HzO-CQz (BOWERS y HELGESON, 
1984a). 1.- Gr+Q = An+Wo 2. - Cc+Q= Wo+CQz 3. - Q+Clzo =
An+Gr+HzO 4. - Clzo+COz = An+Cc+HzO 5. - Cc+Q+Clzo = Gr+COz+HzO 
6.- Cc+Q+Tr * Di+COz+HaO 7. - Clzo = An+Gr+Cor+HaO 8. - Q+Tr+Clzo 
» An*Di+HzO 9.- Rut+Q+Cc = Esf+COa 10.- Gr+Q+tr = Di+Clzo+HaO
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Asi, el campo de estabilidad de la grossularia està limitada por 
las reacciones:
Gr + CO2 =* Cc + An + Wo
Gr + CO2 = Cc + An + Q
no proyectadas en la FIG.89 por aparecer a mayores XCO2 o 
temperaturas que las ahi consideradas y
(5) Gr + CO2 + H20 = Cc + Clzo + Q
mientras que el diopsido puede ser estable por encima de la
curva
(6) Tr + Cc + Q = Di + CO2 + H20
La asociaciôn de ambos minérales, sobre todo en ausencia de
cuarzo, impiica un amplio rango de condiciones, tanto en 
temperatura como en XCO2 e impide définir las condiciones 
précisas de formaciôn.
El limite superior de estabilidad de la clinozoisita con
respecto a la temperatura queda definido por la reacciôn:
(7) Clzo - An + Gr + Cor + 3HzO
y por la
(3) Clzo + Q = Gr + An + H20
en presencia de cuarzo. Con respecto a la XCO2 el limite lo 
marca la reacciôn:
(4) Clzo + CO2 = An + Cc + Q
Las curvas (4) y (7) de la FIG.89 limitan el campo de
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estabilidad del skarn intermedio de Almadenes en el espacio 
T-XCO2 indicando que, para las composiciones definidas el skarn 
intermedio solo es estable a XCO2 menores de 0.12, ya que a 
mayores XCO2 las epidotas se desestabilizan a grandita con 
calcita, anortita (y magnetita si se tiene en cuenta el término 
pistacita de la epidota, reacciôn 4) o la grossularia pasa a 
calcita, cuarzo y clinozoisita (5). Su campo de estabilidad 
térmica queda comprendido entre 569°C (reacciôn 7),y menos de 
300°, donde se forma prehnita (y magnetita). La reacciôn (3) 
supone un limite térmico superior para la presencia de cuarzo 
junto con la epidota de unos 474°, lo que define una temperatura 
méxima para el skarn epidotitico. Una mayor aproximaciôn se 
obtiene calculando lo campos de estabilidad para la XCO2 
definida previamente de o.Ol. Asi, la asociaciôn granate - 
piroxeno - epidota del s k a m  intermedio se puede formar entre 
366 y 569*C, aunque el piroxeno sin los otros dos minérales es 
estable hasta temperaturas todavia màs bajas (268°C); en el 
skarn epidotitico este rango de temperaturas queda comprendido 
entre 365 y 474°C. Estas condiciones son muy poco restrictives 
en comparéeiôn con las definidas por las inclusiones fluidas y 
estabilidad de la idocrasa, aunque son coherentes con los datos 
definidos en el Cap.VII.3.4.
La idocrasa es un minerai caracteristico de los skarns y su 
cempo de estabilidad ha sido estudiado por diversos autores 
(e.g., SHOJI, 1975, HOCHELLA et ait., 1982). La idocrasa
magnésica en ausencia de cuarzo e hidrogrossularia es estable 
entre los 370-450°C y 700-730°C, siendo el efecto de la près iôn 
pequeno. Su asociaciôn con cuarzo disminuye este limite superior 
a 430-460°C, donde se destruye a wollastonita, diopsido y 
grossularia (FI6.80); esta asociaciôn idocrasa-cuarzo es estable 
solo a XCOz muy bajas, inferiores a 0.015 a 2 )cb. (HOCHELLA et 
ait., op.ct.). Aun en ausencia de cuarzo, la idocrasa magnésica 
nunca se forma a XCOz superiores a 0.05, lo que es acorde con el 
caràcter dominantemente acuoso de los fluides del slcam. La 
entrada de Fe en la fôrmula estructural eunplia el ceunpo de
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estabilidad y la hace tambien dependiente de la £0 2.
No se ha detectado la presencia de hidrogrossularia (SHOJI, 
1975), posible tambien a altas actividades de agua, ya que 
parece ser estable a temperaturas de formaciôn menores que las 
estimadas para este skarn intermedio (<300°C, sobre todo si 
présenta molécula andradltica),
Estabilidad de los minérales en el espacio T-f02-fS2
La escasez de andradita en el granate y de hedembergita en el 
piroxeno, asi como la ausencia de grafito, cuarzo o magnetita en 
el s k a m  intermedio hace que las condiciones fOz-T de la 
asociaciôn granate - piroxeno -epidota sean dificilmente 
precisables (FIG.91). Estas quedan limitadas en condiciones 
oxidantes por la curva de desestabilizaciôn del clinopiroxeno a 
altas f02 (20B) que define una f02 méxima de * bars a
400°C. Sin embargo, la presencia de granates subcélcicos (ricos 
en Mn y/o con alta relaciôn Fe^*/Fe^*) en el skarn intermedio 
impiica, ademés de una aCa^* muy baja, un carécter reductor, tal 
como ha sido puesto en evidencia por NEWBERRY (1983).
Los minérales de la serie de la epidota son caracteristicos 
de skarns con una eiAl^ */aH*^  relativamente alta y se forman en 
un amplio rango de XCOz, fSz y fOz (FIG.89 y 91). Los trabajos 
de HOLDAWAY (1972), LIOÜ (1971, 1973), TAYLOR y LIOÜ (1978) y 
BIRD y HELGESON (1980) sobre las relaciones de la epidota con la 
fOz y la T indican que la relaciôn Al/Fe de ésta es poco 
dependiente de la temperatura y mucho de la fOz. Si hay Fe 
asequible en la roca, el contenido en pistacita de la epidota es 
proporcional a la fOz y si ésta esté en equilibrio con cuarzo el 
limite de estabilidad es una reacciôn continua que corta las 
curvas tampôn en el diagrama fOz-T (LIOU, 1973). En la FIG.91 se 
observa como la epidota es estable hasta muy bajas fOz, por 
debajo de los tcuspones QFM y del grafito (curvas 5 y 10 de la 
FIG.91), y por lo tanto este limite inferior lo es en exceso 
para el s)carn intermedio y epidotitico. Sin embargo, la
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extrapolaciôn de los datos de LIOU (1973) a 2 kb. para las 
composiciones del skarn epidotitico, paragenético con cuarzo, 
indican para éste fOz relativamente bajas, entre los tampones 
QFM y NNO, situado este ultimo aproximadamente a 10’^ ® bars a 
400"c. Estas bajas fOa del skarn epidotitico son coherentes con 
las condiciones reductoras de formaciôn del skarn intermedio.
En el espacio fOz-T el término pistacitico de la epidota es 
estable entre 220±50°C a 1-6 kb, donde se forma prehnita y ôxido 
de hierro, y unos 635±75° en donde pasa a anortita, magnetita, 
andradita y agua. El recélculo de estas reacciones limite para 
las actividades médias de la epidota en Almadenes y para un 
granate teôricamente en equilibrio con éstas segün el método de 
BIRD y HELGESON (1980), con êiAd entre 0.6 y 1, hace disminuir el 
limite superior de apariciôn hasta los 422-437°C y el inferior a 
los 315°, rango de estabilidad muy acorde con los estimados en 
el diagrama T-XCOz y en capitules previos.
La posterior sustituciôn de estos skarns, formados en 
condiciones reductoras, por el s k a m  anfibôlico sugiere una 
oxidaciôn progrèsiva del sistema hidrotermal (FIG.91). Por ello, 
estos skarns intermedio y epidotitico representcin posiblemente 
un trénsito entre las condiciones esencialmente reductoras del 
skarn de alta temperatura a otras sensiblemente més oxidantes 
que dominan durante la formaciôn del aposkarn. Esta evoluciôn la 
interprétâmes como fruto de la progresiva interacciôn de los 
fluidos que circulam por la zona de cizalla con el sk a m  de alta 
temperatura ya formado.
El s k a m  intermedio présenta pocos minérales metélicos por lo 
que su interpretaciôn en términos de fSz-fOz es dificil. Los 
campos de estabilidad de términos tan pobres en andradita y 
hedembergita son muy zmplios; asi, célculos similares a los 
realizados para el s k a m  de alta temperatura indican que esta 
asociaciôn granate - piroxeno es estable hasta 10~‘*‘ bars de 
fSz a 400°C y 500 bars. Las curvas de sulfidizaciôn de epidota
T 'C P • 0.5 kb 






FIG.90.- Diagrama T-XCOz para el skarn anfibolitico a 500 bar, 
XNaCI=0.01. Reacciones màs représentâtivas del sistema 
Si-Al-Ca-Mg-COa-HzO. i. - Clzo+COa = An+Cc 2. - Clzo-KJ * 
An+Gr+HzO 3. - Q+Tr+Clzo = An+Di+HaO 4. - Tc+Cc+Q = Tr+COa+HaO 
S.- Clzo » An+Gr+Cor+HaO 6.- Rut+Q+Cc » Esf+COa. La llnea 
discontinua représenta el limite de inmiscibilidad parcial 
HaO-COa (BOWERS y HELGESON. 1984a). La zona rayada représenta 
el campo de estabilidad de la epidota+cuarzo y la zona punteada 
el campo de estabilidad del anflbol de este skarn.
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sin cuarzo, del tipo de
Ep + Sz = An + Py + Ad + H2O + 02
se producen a muy altas fSz y no limitan el campo de esta en 
condiciones geolôqicas habituales. Finalmente, la presencia de 
pirita y calcopirita en el skarn epidotitico limitan la fSz 
entre 10'^ y 10'^ “ bars a 400°C.
VII.5.2.4.- El skarn anfibolitico.
El skarn anfibolitico està caracteri zado por la presencia 
dominante de anfiboles, con un amplio rango de composiciôn 
dentro de la serie actinolita - tremolita, junto con epidota, 
cuarzo, magnetita y otros minérales de mener interés 
petrogenético. En él aparecen unas paragénesis accesorias con 
ilvaita y bietita.
Biagrana T-XCOa
El skarn anfibolitico queda limitado en el espacio XCO2-T por 
reacciones muy sensibles a la temperatura, sobre todo a bajas 
XCO2, donde las pendientes son elevadas (FIS.90). En esta figura 
la curva (3) représenta el limite de estabilidad calculado para 
las composiciones médias de los minérales (aTr=0.6) de este
skarn anfibolitico (43?'c). El limite inferior de esteüsilidad 
està definido por la destrucciôn de tremolita en ausencia de 
calcita por la reacciôn:
(4) Tr + CO2 + H20 = Te + Ce + Q
que para una XCOz de 0.01 su temperatura es de unos 240°C. La
preseneia de la asoeiaeiôn aetinolita - cuarzo - epidota en este 
s k a m  indica temperaturas mâximas entre 434 y 474“c 
(Cap.VII.3.4). Todas las reacciones proyectadas en el diagreuna 
T-XCOz impliean un amplio rango de XCOz (la XCOz màxima es
eereana a 0.14) y otra vez hay que basarse en su determinaeiôn 
en les dates de inclusiones fluidas.





FIG.91.- Diagrama T-log fOa para los minérales del skarn Intermedio.
epidotitico y anfibolitico (P=500 bars, XNaCl=XC0a=0.01 ). 1.- Ad-KJ+Mt = Hd+Oa 
2. - Ad+Q = Hd+Wo+Oa 3.- Hd+Mt+HaO = Ilv+Oa (de GUSTAFSON, 1974) 4. - Ad+COa = 
Cc+Hd+Mt+Oa 5. - Ep+COa = Cc+Hd+Mt+An+HaO 6. - Ad+COa = Mt+Q+Cc+Oa 7. - Hd+COa+Oa 
- Mt+Cc+Q 8. - Hd+Cc+Oa = Ad+Wo+COa 9. - Ad+Q+COa = Hd+Cc+Oa 10. - Ep = 
An^Mt+Hd+HaO+Oa 11.- Hd = Ilv+Ad+Q (de GUSTAFSON. 1974} 12.- Cc+Q = Wo+COa 
13.- Ep+Q = Hd+An+Mt+Ha 14. - Curva CCOa 15.- Curva QFM 16.- Curva HM 17.- 
Ad+COa = Hm+Cc+Q 18. - Act+Oa = Hd+Mt+Q+HaO (Calculada en base a los datos de
UCHIDA, 1983) (a) XAet*XHd»l (b) XAct=0.5, Xnd=0.7 (c) XAct=0.1. XHd=0.5
segun el equilibrio Act-Hd definido por JOHNSON y NORTON (1984) y la FIG.93. 
19. - Act*Hd+Q+Fay+HaO. (-•-•-) représenta el campo de estabilidad de los
granates y piroxenos del skarn intermedio y (--- ) los del skarn de alta
temperatura. (A) Campo de estabilidad del skarn anfibolitico (B) Campo de 
estabilidad del skarn ilvaitico (C) Campo de estabilidad del skarn oxidante. 
(D) Caapo de estabilidad d&l skarn intermedio y epidotitico.
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El campo da estabilidad de la esfena està limitado por la 
reacciôn (KERRICK, 1977, SOLER, 1977):
(6) Esf + C02 = Rut + Q + Cc
que indica que esta es estable en todo el skarn, hasta muy bajas 
temperaturas y altas XCO2. La influencia del contenido de Al en 
la esfena es desconocida.
Diagrama T-f02.
La asociaciôn que aparece en este skarn define un amplio 
rango de f02, entre los tampones HM y QFM, aunque este puede ser 
definido con màs precisiôn a partir del estudio de la 
paragénesis metàlica.
La desapariciôn del granate y piroxeno en el skarn anfibolitico 
Las curvas de desestabilizaciôn del granate y del piroxeno a 
baja temperatura permiten evaluar si la ausencia de éstos en el 
skarn anfibolitico es debido a su inestabilidad térmica o a la 
sustituciôn metasomàtica.
La ruptura del granate a bajas temperaturas se produce por 
las reacciones:
(6) Ad + CO2 = Q + Mt + Ce + 02
(4) Ad + CO2 = Hd + Mt + Ce + 02
(FIG.89), esta ültima todavia dentro del campo de esteüailidad de 
la hedembergita; ambas son muy dependientes del contenido en COz 
del sistema. El limite de estabilidad del piroxeno lo define la 
reacciôn:
(7) Hd + CO2 = Mt + Q + Ce 
La topologia es similar a la de la FIG.88 (EINAUDI et ait.,
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1981) y la andradita se desestabiliza a mayor temperatura que la 
hedembergita; la temperatura minima de estabilidad de la
asociaciôn formada durante el skarn alta temperatura es 37 2®C. 
Los granates y clinopiroxenos pobres en Fe del skarn intermedio 
son, a diferencia de los anteriores, astables aün a menor 
temperatura (296 y 280“c, respectivamente), lo que explica la 
apariciôn de diopsido en venas tardias que cortan a las brechas 
polimicticas y de grossularia en el skarn oxidado.
La actinolita (y tambien ilvaita) puede formarse como
subproducto de la transformaciôn del granate y piroxeno mediante 
las reacciones:
Hd + C02 + H2O = Act + Cc + Q (MEINERT, 1982)
Ad + Q + H2O + O2 = Mt + 3 Act
que dependen de la composiciôn de los minérales participantes; 
asi, la primera varia entre 349°C para aDi=0.64 y aTr=0.42 
(diopsido con actividad méxima en el skarn de alta temperatura) 
y 185° (diopsido con actividad minima y actinolita con actividad 
méxima).
Estas asociaciones que limitan a baja temperatura el campo de 
estabilidad del granate y piroxeno con paso a Cc + Q + Mt o a 
Act + Cc + Q ± Mt (FIG.91) solo se encuentran en Almadenes 
ligadas a la alteraciôn hidrotermal més tardia (alteraciôn 
hidrotermal ligada a la etapa IV).
Las paragénesis que sustituyen al s k a m  de alta temperatura,
sin calcita, sugieren que la formaciôn del s k a m  anfibolitico a 
partir del de alta temperatura es por medio de reacciones 
iônicas del tipo de:
2Hd + 4H20 + 3Fe^* + 4Si02(aq.) = Act + 6H*
2Ad + llFe^* + lSSi02(aq.) + I4H2O = 3 Act + 22H* + O2
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donde en condiciones de alta aFe */aH* y aSiOz (aq.) se forma 
actinolita a partir de andradita y hedembergita.
El problema de la ferroactinolita.
La ferroactinolita es un minerai muy tipico de los skarns, 
donde aparece frecuentemente en la etapa de baja temperatura; 
tambien es comün en el metamôrfismo regional de bajo grado en 
rocas méficas, en donde persiste hasta temperaturas similares a 
las de los skarns de alta temperatura (entre 400 y 600°C) . El 
campo de estabilidad de los anfiboles en el espacio 
P-T-fOa-compos iciôn del fluido es mal conocido; en general 
muestran un incremento del Ti, K y Al^^ con la temperatura, 
siendo inversa la tendencia del Si. La fOz parece tambien 
condicionar la composiciôn de los anfiboles (e.g., BURT, 1977, 
Van der MARCKE, 1983). Todos estos datos parecen indicar que, al 
menos teôricamente, se pueden desarrollar modèles similares a 
los existantes con las cloritas (WALSHE, 1986).
Los datos existantes sobre la ferroactinolita indican que el 
término ferroso extreme se forma exclusivamente en condiciones 
muy reductoras y ricas en agua (ERNST, 1966, MUELLER, 1973, 
BURT, 1977, MEINERT, 1982) y que la ferroactinolita pura es 
estable como màximo ligeramente por encima del tampôn QFM; el 
incremento de Mg o la bajada de aSiOz aumentan su campo de 
estabilidad, solapândolo entonces al del granate-piroxeno. ERNST 
(op.ct.) estudia las reacciones limite de la ferroactinolita:
2FeAct = 4Hd + 2Mt + 8Q + 2HzO
FeAct + 0.502 = 2Hd + Mt + 4Q + HzO
a 3 kb. El primero define la temperatura màxima de apariciôn de 
la ferroactinolita y el segundo limita su apariciôn a altas fOz; 
esta ültima puede ser extrapolada a otras condiciones mediante 
la ecuaciôn:
i %
S J -3 ■S ô
l i f â :
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log(f02)2 = log(f02)i - SlogXAct + 2logXp* + 2log(fH20)2 -
- log(fH20)2 +2AVrAP/RT
donde el subindice (I) représenta las condiciones a 3 kb. y el 
(2) las nuevas condiciones. Esta ecuaciôn ha sido utilizada 
asumiendo que la Xr« del piroxeno es igual a la del anfibol, 
quedando como
log(f02)2 = log(f02)1 - 31ogXAct + 21og(fH20)2 -
- log(fH20)2 +2AVrAP/RT
afirmaciôn rebatida por JOHNSON y NORTON (1985), que asumen unas 
relaciones màs complejas entre la ferroactinolita y la 
hedembergita.
Los intentos de establecer los paràmetros termodinàmicos de 
la ferroactinolita a partir de las curvas expérimentales de 
ERNST (op.ct.) han sido diversos. SOLER (1977) extrapola las 
ecuaciones de este autor y establece una serie de AGr de la 
ferroactinolita a sus temperaturas y presiones de interés (entre 
377 y 527° a 1-2 kb. ). UCHIDA (1983) establece, a partir del 
estudio de los equilibrios con grunerita y otros silicatos un 
con junto de paràmetros termodinàmicos (AH?, S°, V°, a, b y c) a 
25°C y 1 bar, y entre los que no se incluye la AG?, que son 
posteriormente tabulados por HELGESON et ait. (1978). A partir 
de unas AG°.2 kb.t previamente calculadas, y las ecuaciones de 
MUELLER (op.ct.), Vem der MARCKE (1983) hace un cuidadoso 
estudio topolôgico en el campo T-fOz-Xr* a 2 kb. Finalmente, 
JOHNSON y NORTON (1985) proponen otros paràmetros termodinàmicos 
que UCHIDA (op.ct.), incrementando un 0.1% la AG?, un 0.7% la 
AH? y disminuyendo un 7% la S° de HELGESON et ait. (1978), pero 
manteniendo las constsmtes de capacidad calorifica, por lo que 
los datos parecen entonces consistentes con los de ERNST 
(op.ct.). Finalmente, y en la ültima versiôn del SUPCRT aparecen 
unos datos termodinàmicos que han sido aparentemente calculados 
de una manera independiente a la de los autores previos; sin
-15-1













FIG. 92. - Campos de estabilldad de la actinolita en el espacio 
fOz-T a 3 kb. (l)Act = Hd+Fay+Q+HaO (2) Act+Oa. = Hd+Q+Mt+HaO 
Calculadas segûn la AGf obtenlda de los datos expérimentales de 
ERNST (1966) y las constantes termodinàmicas de UCHIDA (1983). 
(3) y (4) Idem calculadas con la ACr obtenlda de los datos 
expérimentales de ERNST (1966), la s“de JOHNSON y NORTON y las 
constantes a, b y c de UCHIDA (op.et.). (5) Act+Oa =
Hd+Q+Mt+HaOcalculada en base a los datos termodinàmicos de 
JOHNSON y NORTON (op.et. ) (6) Idem segûn la base de datos de 
SUPCRT (1986) (7) Idem, curva de ERNST (op.et.). QFM (1) es el 
tampon QFM calculado segûn SUPCRT y QFM (2) es el de ERNST 
(op.et.). En la figura inferior se muestra la topologia parcial 
del sistema Ca-Fe-Si-O-H. En este slsteraa la magnetita y cuarzo 
pueden coexistir con actinolita a bajas fOa, ya que el tampôn 
QFM se dégénéra en el campo de apariciôn de este minerai.
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embargo, estes datos tampoco parecen ser exactes (PEABODY, 
com.pars.).
Para estudiar, al menos semicuantitatlvamente, la estabilldad 
de la ferroactinolita hay que tener en cuenta diverses factores :
- La asociacion Hd-Fay-Q no ha side citada en ningun skarn, pero 
si en rocas alcalinas acidas que han cristalizado en 
condiciones de PH2O muy inferior a la presidn litostàtica, lo 
que parece indicar que el equilibrio ferroactinolita = 
hedembe rg i ta + fayalita + cuarzo se da a temperaturas no 
superiores a los 700-750°C. BARTHOLOME y DIMANCHE (1967) 
interpretan la ausencia de fayalita en los skarns suponiendo 
que la fOz es siempre superior a la del tampôn QFM, pero 
trabajos posteriores (e.g., ZHARIKOV, 1970, SOLER, 1977) han 
puesto de manifiesto que existen skarns muy reductores. Estes 
datos parecen indicar que la ausencia de la asociaciôn 
Hd-Fay-Q en los skarns es debida a que nunca hay exceso de Fe 
y Si en los estadios de alta temperatura en los skarns.
- Los càlculos termodinàmicos de ERNST (op.et.) y MUELLER 
(op.et.) indican que la oxidaciôn de la ferroactinolita a 
hedembergita, cuarzo y magnetita transcurre por debajo del 
tampôn QFM. Este parece indicar que en condiciones de alta nCa 
el cuarzo y magnetita pueden coexistir con hedembergita o 
ferroactinolita por debajo del tampôn sin que se forme 
fayalita (FIG.91).
Para contraster los datos termodinàmicos previos con las 
observaciones de tipo geolôgico se han proyectado en la FIG.92, 
a 3 )cb., las curvas de estabilidad de la ferroactinolita 
calculadas en base a los datos de termodinàmicos de los diversos 
autores. Tal como se ha expuesto previamente, respecte a la fOz, 
està limitada por la reacciôn:
(2,4,5,6 y 7) FeAct + O2 = Hd + Q + Mt 
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FIG.93.- Varlaclôn de la actlvldad de la actinolita en relaciôn 
con la del plroxeno a 500 bars de presiôn y entre 300 y 600“c. 
Basado en las ecuaciones de JOHNSON y NORTON (1984) y la 
constante de equilibrio caicuiada a partir de los datos de 
UCHIDA (1983).
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QFM a temperaturas bajas o moderadas. segûn los autores. El 
limite de estabilidad respecto a la temperatura lo define la 
reacciôn:
(1 y 3) FeAct = Hd + Fa + Q + HzO
que se encuentra por debajo del tampôn QFM y que es 
independiente de la fOz. Esta topologia implica que dentro del 
sistema Ca-Fe-Si-O-H el tampôn QFM es metaestable por debajo de 
la curva de apariciôn de ferroactinolita. En presencia de cuarzo 
y calcita la estabilidad de la ferroactinolita a baja 
temperatura queda limitada por la reacciôn:
FeAct + Ce + Q = Hd + 002 + H2O
que représenta ademôs el limite inferior de estabilidad de la 
hedembergita y ha sido estudiada por MEINERT (1982).
Ya que los valores termodinàmicos obtenidos por UCHIDA 
(op.et.) no incluyen la ÂG? de la ferroactinolita, valor 
necesario para el càlculo de la AGr y posterior definiciôn de la 
constante deequilibrio, ésta se ha calculado a partir de la 
ecuaciôn:
FeAct = Fa + Hd + Q + H2O
de la que se conoce su posiciôn en el espacio T-fOz a 3 kb asi 
como las constantes termodinàmicas de los otros minérales que 
intervienen en la ecuaciôn (HELGESON et ait., 1978). En las
condiciones de equilibrio se ha de cumplir que:
0 “ AGr =• ZAG? 11 f Pi t
y asumiendo la actividad de los minérales y del agua unidad
0 = AG? + RTlnK
Asi, en las condiciones de equilibrio definidas por ERNST (3
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kb y 543 C) tenemos que
-21nfH20xl.987x( 543+273.15) = 4Ac8d + 5Ag8 + 3AG?« -
- 2AG*ct + AG820
Caicuiada la AG? de la ferroactinolita en las condiciones 
definidas es posible extrapolarla a las condiciones standart 
mediante las ecuaciones de HELGESON et ait. (1978) 
posteriormente algo modificadas por el programa SUPCRT:
AG?,pr.tr - AG?,p.t- (-S"(T-Tr) + a(T-Tr) + 0.5b(T^-Tê) - 
- c(l/T - 1/Tr) - T(a ln(T/Tr) +
+ b(T-Tr) - 0.5c(l/T^-l/Tê) +
+ 0.023901488V(P - Pr)
donde T y P son la temperatura y presiôn de equilibrio y Tr y Pr 
son las standart (25*C y 1 bar), a, b y c son las constantes de 
capacidad calorifica del mineral, V es el volumen molar y S° es 
la entropia de tercera ley. Calculadas las constantes 
termodinàmicas en condiciones stemdart (CUAORO XXXIII) es
posible recalculer las curvas de formaciôn de la ferroactinolita
a diferentes presiones y temperaturas. De la misma manera hemos 
recalculado la AG? a partir de los datos de JOHNSON y NORTON 
(1985).
En la FIG.92 se observa como la curva FeAct = Hd+Q+Fay+HzO 
caicuiada a partir de las AG?,pr.tr obtenidas es parcialmente 
coïncidente con la determinada exper imentaImente por ERNST 
(1966). Sin embargo, existe una gran discrepancia entre todos 
los càlculos realizados sobre las curvas de destrucciôn de la 
ferroactinolita a altas fOz. El trazado de la curva con las
constantes originales de JOHNSON y NORTON (5) es alrededor de 2 
u. de logfOz por debajo de la de ERNST, mi entras que las
calculadas por nosotros (2, sobre los datos de UCHIDA, op.et., y 
4, sobre los de JOHNSON y NORTON, op.et.) se situan al menos 3 
u. de logf02 por encima. La curva caicuiada sobre los datos de
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UCHIDA (op.et., 2} es sensiblenenta paralela a la de ERNST 
( 1966 ), por lo que se supone màs correcte que la caicuiada a 
partir de los datos de JOHNSON y NORTON (1984, curva 4). La 
discrepacia de valores entre la topologia obtenida a partir de 
SUPCRT y la propuesta por ERNST (op.et.) y MUELLER (1973) parece 
residir en parte en el trazado de la curva tampôn QFM, que en el 
caso de SUPCRT aparece en condiciones algo màs oxidantes (1 a 2 
u. de fOa) que las determinadas por ERNST (op.ct. ). Los 
distintos valores de esta curva condicionan notablemente todas 
las curvas limite de la ferroactinolita, ya que es subparalela a 
la curva FeAct=Hd+Q+Mt y pequeAos errores desplazan 
considerablemente el equilibrio FeAct-Hd+Q+Fay. FinaImente, la 
curva caicuiada con los datos de SUPCRT (1986) es claramente 
errônea, pues se proyecta por encima del tampôn HM.
A falta de otros datos, y asumiendo el trazado de la curva 
QFM de SUPCRT, el limite térmico màximo de la actinolita es de 
alrededor de 540-545°. Los valores calculados sobre los datos de 
UCHIDA (op.ct.) deben ser cercanos a los reales, ya que la 
comparéeiôn entre las ecuaciones:
Tr + 3Cc + 2Q = 5Di + 3C02 + H2O
y
FeAct+3Cc + 2Q = 5Hd + 3C0z + H2O
a 500 bars y XCO2 de 0.01 muestra que a relaciones Fe/Mg 
intermedias (aAct=aTr=aDi=aHd=0.5) donde ambas ecuaciones se 
superpondrian, la discrepancia de temperaturas (355 en el caso 
del término Mg y 359°C en el término Fe) es muy pequena.
La extrapolaciôn de los datos calculados muestra que en las 
condiciones definidas para el skarn de alta temperatura de 
Almadenes la ferroactinolita es una fase teôricamente astable y 
por lo tanto, tal como se ha citado previamente, su ausencia 
esté motivada por la composiciôn de la fase fluida que inhibe su 
formaciôn a costa de la de la hedembergita.
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En la FIG.91 se han situado las curvas de estabilidad de de 
la ferroactinolita (18 y 19) a 500 bar obtenidas a partir de los 
datos de UCHIDA (1983) a 0.5 kb mediante la ecuaciôn y 
constantes del CUADRO XXXIII. Esta curva se encuentra entre 1 y 
1.5 u. de fOz por encima de la extrapolada de la ecuaciôn de 
ERNST (op.ct.) para aAct = aHd =1 y es bas tante similar a la 
caicuiada por MEINERT (1982) en condiciones de XC02=0.1. 
Asumiendo los datos obtenidos a partir de UCHIDA (1983), el 
limite térmico de la ferroactinolita a 500 bars es de unos 
425°C, valor algo superior al limite màximo del skarn 
anfibôlico, pero inferior al estimado por MEINERT (1982) y del 
calculado a partir de los datos de JOHNSON y NORTON (1984) (480 
y 497°, respectivamente). Tal como se observa en la FIG.91, a 
500 bars la ferroactinolita solo es astable en condiciones muy 
reductoras y aunque puede coexistir con andradita y hedembergita 
en un amplio rango de fOz y T, puede aparecer a menores 
temperaturas que estos dos minérales. Pequehas cantidades de Mg, 
Al u otros elementos en la red incrementan sensiblemente su 
estabilidad hacia condiciones màs oxidantes, y sobre todo, a 
mayores temperaturas (FIG.91), ya que la actividad depende mucho 
de la fracciôn molar de Fe segûn la ecuaciôn:
aAct = (XFe)® (XCa)^ (XSi)^
Asi, la ferroactinolita pura sôlo es estable en condiciones muy 
reductoras, como las del skarn ilvaitico y suficientes como peura 
estabilizar la ilvaita junto con la ferroactinolita en ausencia 
de grafito para XC02=0.01. El skarn actinolitico, donde dominem 
los términos intermedios de la serie ferroactinolita 
tremolita, se forma en condiciones algo màs oxidantes. Sin 
embargo, la presencia de actinolitas ricas en Fe en el skarn 
actinolitico o asociadas a hematites en el oxidado no es acorde 
con las curvas y campos de esteüsilidad de las paragénesis 
proyectados en la FIG.92. Esto puede ser debido, bien a errores 
en los datos de partida de los càlculos, bien a la estimaciôn
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errônea de las relaciones hedembergita - actinolita o bien a la 
influencia de variables no cuantificadas en la estabilidad de 
los términos de la serie ferroactinolita - tremolita, como son 
la presencia de cantidades apreciables de Mn o Al en la red. Es 
posible que la presencia de pequehas cantidades de ambos 
desplacen las curvas de equilibrio a condiciones mucho màs 
oxidantes, de una manera similar a la que ocurre con los 
piroxenos (BURTON et ait., 1982).
La existencia de inconsistencias internas en el modelo y la 
discrepancia en las constantes termodinàmicas y datos 
expérimentales, asi como las complétas relaciones hedembergita - 
actinolita - ilvaita hacen necesarios mayores estudios sobre 
este sistema Ca-Fe-si-O-H.
JOHNSON y NORTON (1985) han estudiado la relaciôn 
clinopiroxeno - clinoanfibol càlcico llegando a la conclusiôn 
que lo màs habituai es que sus relaciones sean de sustituciôn, 
con una reacciôn metasomàtica en la que la composiciôn de ambos 
està en equilibrio mediante la reacciôn de intercambio:




c=0.2 logK + (XB?/Xfi3)
que es muy dependiente de la composiciôn del fluldo (FIG.93) y 
poco de la temperatura y presiôn (logK varia 0.001 entre 0.5 y 3 
kb.). Las curvas calculadas en la FIG.93 muestraui que un 
diopsido de actividad 0.32 (media del skarn de alta temperatura) 
es sustituido por una ferroactinolita de actividad entre 0.28 y 
0.34 entre 350 y 400°C, datos acordes con la composiciôn de los 
anfiboles del skarn. Este equilibrio, al igual que el de la
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epidota con el granate coincide con los observados en los 
sistenas geotArmicos actuales (e.g., BIRD y HELGESON, 1981, BIRD 
et alt., 1984).
El skarn ilvaitico y la formaciôn de ilvaita.
La presencia de una Xr« superior a 0.4 en el piroxeno y en el 
emfibol complice las relaciones entre ambos minérales por la 
apariciôn del campo de estabilidad de la ilvaita (MEINERT,
1982). La ilvaita se forma en condiciones reductoras, cerca del 
tampôn QFM, pero en condiciones algo màs oxidantes que la 
actinolita pura (BURT, 1977, BARTON y BERGER, 1984). En ausencia 
de calcita es un mineral caracteristico de XCO2 extremadamente 
bajas. Su campo de estabilidad està acotado por diverses 
reacciones:
6 Ilv + 0.502 = 6Hd + 2Mt + 3H20
4Ilv + 24Q + 8Ad = 28Hd + 2H2O + 502
2Ilv + 4Cc + 8Q = 6Hd + H2O + CO2 + 0.502
12Ilv + CO2 = Graf + 8Mt + 12Hd + 12H20
24Ilv + 13C02 = Graf + 14Mt + 12Cc + 6Act + 6H2O
siendo 470°C el limite térmico superior de estabilidad 
(GUSTAFSON, 1974, BARTON y BERGER, op.ct.). Actualmente no 
existen datos termodinàmicos sobre la ilvaita pues el ünico 
trabajo experimental (GUSTAFSON, op.ct.) se ha restringido al 
estudio a 2 kb. de las dos primeras reacciones.
La ilvaita aparece en Almadenes sustituyendo a los minérales 
màs ricos en Fe del skarn granatitico, andradita y en menor 
grado hedembergita. La sustituciôn de la hedembergita se produce 
probablemente por la reacciôn iônica:
y la de la andradita por:
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6Ilv + 28H* = 2Ad + 14Fe^* + 3Si02(aq.) + 17H20 +0.502
esto es, un a porte de Fef* y Si02 y una ligera oxidaciôn del 
skarn de alta temperatura pueden formar el skarn ilvaitico.
En la FIG.91 se observa que la reacciôn (3) marca el limite 
superior de estabilidad térmica y de f02 de este minerai; 
asimismo, su asociaciôn con actinolita, magnetita y cuarzo 
indica que el skarn ilvaitico de Almadenes se forma en 
condiciones de f02 algo superiores al tampôn QFM, en un 
intervalo de f02 aprox imadamen te entre 10'*^‘® y 10'^ '’* bars. 
Por lo tanto, y en contraposiciôn con los otros skarns 
anfiboliticos de Almadenes, el skarn ilvaitico corresponde a 
unas condiciones de formaciôn solo ligeramente màs oxidantes que 
las del skarn de alta temperatura, por lo que probablemente se 
forma ünicamente en pequehos dominios reductores y relictos 
dentro de una évolueiôn general con progrèsiva oxidaciôn.
El skarn oxidado
Lo màs caracteristico de este skarn es la presencia 
generalizada de epidota muy rica en Fe ( )  Y de hematites, 
lo que le confiere un ambiente de formaciôn mucho menos reductor 
que los otros skams anf ibol iticos. Este caràcter màs oxidante 
se maniflesta en la presencia local de grossularia llgada a la 
epidota. La presencia de complejos intercrecimientos 
hematites-magnetita junto con actinolita de actividad intermedia 
indican que este skarn se formé en condiciones de f02 muy 
cercemas al tampôn Magnetita - Hematites (FIG.91).
En resumen, y respecto al skarn zmfibolitico, podemos 
establecer que el limite superior de estabilidad para este skarn 
es de unos 460°C de temperatura; la fOz de formaciôn de este 
skarn varia entre 10'^‘* y 10'^^’* bars a 350“c. Ambos datos 
son concordantes con los obtenidos a partir de las inclusiones 
fluidas, estabilidad de la epidota y la asociaciôn epidota -
253
actinolita - cuarzo. El skarn ilvaitico corresponde a los tipos 
mAs reductores (log fOa aprox. entre -31.4 y -30.5 a 350°C) y el 
oxidado se forma cerca del equilibrio magnetita - hematites, a 
logfOa cercanos a -27.3. Estos rangos de f02 estdn mejor 
acotados a partir del estudio de las asociaciones metélicas.
A pesar del alto contenido en Fe del skarn, la siderita no es 
estable a estas temperatura debido probablemente a la baja fCOz 
del skarn, ya que segûn los datos de MEINERT (1982), esta solo 
puede aparecer por encima de los 300°C en condiciones de XCO2 
superiores a 0.05.
Diagrama fS2-f02.
El skarn anfibolitico, al contrario que el intermedio, 
présenta abundantes metàlicos que permiten définir con precisidn 
las condiciones de formaciôn en el espacio fS2-f02. Asi, la 
asociaciôn metàlica caracteristica (Sph + Cpy + Cs + Mt (+ Py) ) 
en este skarn define claramente la fS2 del mismo.
La esfalerita en equilibrio con pirita define un estrecho 
rango de fS2 (CUAORO XXXIIb); sin embargo, los valores obtenidos 
a partir de esfaleritas con inclusiones de calcopirita pueden 
ser algo inferiores a las reales, pues los procesos de 
sustituciôn hacen disminuir el contenido de Fe de la esfalerita 
(SUGAKI et alt., 1987, BARTON y BETHKE, 1987).
La presencia de casiterita y calcopirita define la fSz méxima 
y la f02 minima a partir del equilibrio:
Cs + Cpy + S2 = St + Py + O2 (12)
estudiado por PATTERSON et alt. (1981), que permite establecer 
que la estannina es la fase esteuinifera dominante en el ceunpo de 
la pirita, mien tr as que la casiterita es siempre la fase estzdale 
en el campo de la magnetita y hematites (FIG.94). Estos datos 
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FIG.94.- Diagrama log f02-log fS2 para el skarn anfibolitico. 
T=350*C. P=500 b. XCO2 = XNaCl=0.01. 1. - Py = P0 +S2 2. - P0+O2 = 
Mt*S2 3. - Mt+02 = Hm 4. - Mt+S2 = Py+02 5. - Hm*S2 = Py+02 6. - 
Esf+S2+02 = Rut+Ahy+Q. 7. - QFM 8.- CCO2 Limites de estabilldad 
de sulfuros de Bl-Cu-Pb 9.- Wyttlchenlta 10.- Blsmutlna = 
Bldlq. )+S2 11.- Cosallta. Curvas de estabilidad de minérales 
de Sn (PATTERSON et alt., 1981) 12.- Cs+Cpy+S2 - St+Py+02 13.- 
Cs*Cpy*Sa = St+Po*02 14. - SnaSa+Sa » SnSa IS. - SnaSa-MDa = Cs+Sa 
16.- SnSa+Oa = Cs*Sa. Las llneas discontinuas representan las 
Isopletas de la MFeS en la esfalerita en equilibrio con pirita 
o magnetita. Campos de estabilldad de (A) skarn anfIbolitico 
(B) skarn Ilvaitico (las fléchas representan la evoluclôn 
tardia) (C) skarn oxidado
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estannina nunca es estable con la magnetita.
Junto con los equilibrios de los minérales de Sn, esfalerita 
y minérales de Fe se han proyectado en la FIG.94 los campos de 
estabilidad de las sulfosales principales. El cAlculo de la 
estabilidad de la wyttichenita y cosalita, asi como el de la 
bismutina, se ha realizado a partir de las ecuaciones de CRAIG y 
BARTON (1973) que definen las AGr de las reacciones de formaciôn 
de las sulfosales en relaciôn con la temperatura. La resoluciôn 
de estas ecuaciones es idéntica a la de las de estabilidad de la 
esfalerita, en las que la presiôn no tiens casi influencia 
(BARTON y SKINNER, 1979). Los rangos de fSa de estabilidad de 
estas sulfosales son coherentes con los calculados a partir de 
otros minérales.
La esfena tambien tiens su campo de estabilidad limitado por 
la f Sa y fOa mediante la reacciôn (EASTOE, 1981):
Rut + Ahy + Q = Esf + Sa + Oa
La scheelita es un minerai estable en las condiciones del 
skarn anfibolitico y clorititas II, ya que su precipitaciôn 
depende poco de la fSa y fOa, aunque teôricaunente se puede 
formar WSa en condiciones extremes ya que la reacciôn (KWAK, 
1986):
Sch + Sa + COa = WSa + Ce + Oa
se produce, a 300-350°C y bajas presiones a fOa muy inferiores y 
fSa muy superiores a las ballades en el skaum. Esta depende 
mucho de la composiciôn del fluido, que en base a sus relaciones 
aMn^* : aPe^* : aCa^* define las estabilidades de la hubnerita, 
wolframite y scheelita respectivamente. La proporciôn de Mo en 
la scheelita como molécule de powellita (HSU y GALLI, 1973) 
depende, sin embargo, directamente de la fOa e inversamente de 
la fSa. Asi, la presencia de una scheelita pobre en Mo y ligada
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a molibdenlta como accesorlo es concordante con las condiciones 
fS2-fOa de Almadenes, ya que las en estas condiciones se inhibe 
la formaciôn de molibdoscheelita, tipica de ambiantes muy 
desulfurados y oxidantes.
Flnalmente, la presencia de otros minérales muy accesorios 
taies como pirrotina, estannina o bomita en el skarn 
anfibolitico indica la existencia local de condiciones de 
fSa-fCm algo distintas de las générales, las cuales no han sido 
evaluadas.
Las inclusiones de bismuto nativo en calcopirita o bismutina 
del skarn anfibôlico solo puede ser explicado por un 
reequilibrio tardio de la bismutina, uno de los sulfuros menos 
refractarios (SCOTT, 1983) ya que el bismuto funde a 271.5°C 
(BARTON y SKINNER, 1979), temperatura inferior a la caicuiada 
para esta etapa. La misma explicaciôn ha de darse a la presencia 
de jalpaita, minerai que solo es estable por debajo de los 117°C 
(SKINNER, 1966) y que posiblemente sea resultado de la 
retrogradaciôn de sulfosales de alta temperatura (Moinstryta?), 
tal como demuestra su dispersiôn composicional (FIG.48).
Finalmente, el rango de estabilidad del skarn anfibolitico a 
350*C queda limitado, junto con los equilibrios descritos, por 
la frecuente presencia de texturas de reacciôn magnetita - 
pirita y la ausencia de bornita + pirita. Esta asociaciôn 
metàlica define una fOa entre lo”^ ’* y 10*^'^ bars y una fSa 
entre 10"* y 10"^ '** bars, que corresponden a unas condiciones 
algo oxidzmtes y cercanas al tampôn Py-Mt-Hm. Este rango de fOa 
es mucho màs preciso que el obtenido a partir del estudio de los 
silicatos.
Este skarn emf ibolitico se ha formado a unas fOa y fSa 
superiores a las de otros otros skams con actinolita, 
caracterizados por la presencia de pirrotina y scheelita (Salau, 
SOLER, 1977, Lindsley, KWAK, 1983).
2 5 6
El skarn iIvaîtico
Las reacciones de destrucciôn, la composiciôn y las 
relaciones paragenéticas de la ilvaita en los skarns descritos 
en la bibliografia, parecen indicar que la ilvaita es
caracteristica de un amplio rango de fSa. Sin embargo, y en el 
caso de Almadenes, la ausencia de pirita en este skarn indica 
que se ha formado probablemente a fSa inferiores a las del resto 
del skarn anfibolitico. Este rango de f Sa puede ser calculado a 
partir de la composiciôn de la esfalerita en equilibrio con 
magnetita de una manera similar a la establecida en el skarn de 
alta temperatura (CUADRO XXXIIb, FIG.94). Para el rango de fOa
definido previamente, el skarn ilvaitico présenta un intervalo
de f Sa entre lO’^ '^* y 10^' bars. Cur iosamente, la composiciôn 
de la esfalerita en el skarn ilvaitico y skarn anfibôlitico
comün es casi la misma, lo que parece indicar que la aFeS estaba 
tamponada durante la formaciôn de ambos skarns.
Este skarn evoluciona posteriormente hacia fSa cercanas al 
skarn anfibolitico tipico, con transformaciôn de la ilvaita a 
actinolita y precipitaciôn de la asociaciôn wyttichenita - 
calcopirita -pirita.
El skarn oxidado
Las texturas de sustituciôn Hm-Mt que se observan en este 
skarn indican una fOa contrelada por el tampôn HM:
Hm = Mt + Oa
La presencia de pirita indica ademàs que este skarn se formô en 
un ambiente ligeramente màs oxidante que la del skarn 
anfibolitico (FIG.94), aunque en condiciones similares de fSa 
(10"* * a 10"'' * bars).
Las venas con prehnita - clinopiroxeno
Aunque volumétricamente son poco importantes, estas venas
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permiten définir las condiciones minimes de formaciôn del skarn 
anfibolitico y de las brechas polimicticas, a los que cortan
(Cap.III.5).
La prehnita es un minerai muy caracteristico de XCO2 muy
bajas (en equilibrio con esfena, menor de 0.01, Van der MARCKE,
1983). Sus limites de estabilidad en un espacio T-XCO2 estàn 
definidos por los equilibrios:
Preh = CI20 + Gr + Q (LIOU, 1974)
Preh + 002 = Clzo + Q + Cc (CAVARETTA et ait., 1981)
La primera reacciôn tiene lugar a 370±25*C (LIOU, 1974) y a 
384*C a 500 bars si se tienen en cuenta las actividades médias 
de los minérales de Almadenes. El contenido en Fe, aunque bajo, 
indica una cierta influencia de la f02, por ahora desconocida. 
Los datos obtenidos sobre su estabilidad en sistemas geotérmicos 
actuales son concordantes con estos datos termodinàmicos 
(250-350“c, BIRD et ait., 1984). El limite inferior de
estabilidad de la prehnita lo marca su sustituciôn por 
laumontita a temperaturas ya muy bajas (cercanas a 200“C).
La estabilidad de esta asociaciôn define unas condiciones
minimas entre los 384°C y los 280°C para la formaciôn de las
brechas polimicticas, lo que concuerda con su situaciôn 
intermedia entre el skarn anfibolitico y las clorititas II.
VII.5.2.5.- Las clorititas II y el skarn de epidota + clorita
Ambos tipos litolôgicos son los que se forman màs tardiamente 
en el skarn de Almadenes; junto con la clorita y la epidota, en 
ambos aparece cuarzo y abundantes minérales metàlicos.
Diagrama fOz-T. Estabilidad de cloritas y epidotas.
La clorita, al igual que la epidota que ya ha sido estudiada 
previamente, puede formarse en un amplio rango de temperatura y 
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férricas està muy determinado por la f02 (CHERNOWSKY, 1974, 
1975, JAMES et ait., 1976) y aunque existen datos expérimentales 
a altas temperaturas y presiones, sus propiedades termodinàmicas 
estàn pobremente definidas. Sin embargo, un rasgo importante en
el caso de las cloritas férricas es que pueden llegar a
sustituir a los ôxidos de hierro de una manera similar a la del 
granate y piroxeno en los skarns, sobre todo por debajo de los 
300“C (BARTON et ait., 1977, GIGGENBACH, 1980).
La asociaciôn almandino - clorita observada en Almadenes en 
ciertas clorititas y el granito silicificado està limitada a 
altas f03 por la reacciôn (JAMES et ait., op.ct.):
Daf + 02 = Aim + Mt + H2O
en ausencia de magnetita. La ausencia de datos termodinàmicos 
precisos de la dafnita ha impedido cuantificar de una manera 
précisa dicho equilibrio.
Los trabajos desarrollados por WALSHE y SOLOMON (1981) y
HALSHE (1986) y empleados previamente para el capitule de 
geotermometria, permiten calculer la f02 de cloritas con Fe^* en 
equilibrio con cuarzo, magnetita o hematites (Cap.VII.3.2.3) 
mediante la reacciôn:
X3 + 0.2502 = X6 + 0.5H2O
En la FIG.95 se hem proyectado las temperaturas y logfOz
calculadas en las cloritas. Aunque las fOz son superiores en una 
o dos unidades a las esperadas (ver WALSHE, op.ct.) a partir del 
equilibrio con minérales metàlicos, se observa que a mayor
temperatura (»350°C), las cloritas del skarn de epidota + 
clorita, en equilibrio con pirita, se hem formado en condiciones 
ligeramente màs oxidantes que las de las clorititas II (en 
equilibrio con magnetita); ambos grupos convergen a bajas
temperaturas (<300“c aprox.).
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A la temperatura asumida para los càlculos termodinàmicos de 
300'c el rango de estabilidad de las clorititas II en el espacio 
fOa-T està definido por un intervalo de fOa entre 10'” '* y 
10*^’ ® bars; una correccidn a la baja minima de una unidad de 
f02 sitüa estas cloritas entre 10'^ * * y 10'*’* bars de fOa, 
fugacidades comprendidas entre las del tampôn QFM y HM y 
coherentes, por lo tanto, con la presencia de cuarzo y magnetita 
en estas cloritas.
En las clorititas II mas cercanas al granito se ha observado 
muy esporàdicamente la presencia de grafito intersticial, lo que 
implica unas condiciones màs reductoras que las de las otras 
clorititas. Sin embargo, son cloritas muy pobres en Fe^* y la 
f02 no ha podido ser estimada; esta solo se puede calculer a 
partir de la estabilidad de los minérales metàlicos.
El skarn de epidota + clorita parece haberse formado, a 
300“c, en condiciones iguales a algo màs oxidantes que las 
clorititas II, con un intervalo de f02 entre 10'^  ^ y 10 ^  haars 
y que corregido una unidad a la baja se sitüa entre los tampones 
QFM y algo por encima del HM (FIG.95).
En este rango de fOz y XCO2 la siderita tampoco es estable, 
ya que, por ejemplo, a XC02=0.05 y logf02=-33, su temperatura 
màxima de estabilidad es 3I0°C.
Diagrama f02-fS2. Las cloritas y minérales metàlicos.
De una manera similar a la f02, la fS2 està definida por el 
equilibrio clorita-pirita-cuarzo y puede ser caicuiada medieinte 
la ecuaciôn (WALSHE, 1986):
X4 + 782 = 7Py + 4H20 + 3Q + O2
En la FIG.96 se han proyectado los logfSz a los que es 











FIG.96.- Diagrama log fOz-log fSî a 300 C y presiones L-V con 
XC02=XNaCl=0.01. condiciones medlas durante la formaciôn de las 
clorititas II y skarn de epldota+clorlta. 1. - Py » Po+Sz 2.- 
Po+02 = Mt+Sz 3. - Mt+Oz « Hm 4. - Mt+Sz = Py+Oz 5. - Hm+Sz = Py+z 
6.- Esf+Sz+Oz = Rut+Ahy+Q. Limites de estabilldad de sulfuros 
de Bl-Cu-Pb 7. - Wyttlchenlta 8. - Blsmutlna = B1 (llq.)+Sz 9.- 
Cosallta. Curvas de estabilldad de minérales de Sn (PATTERSON 
et alt.. 1981) 10.- Cs+Cpy+Sz = St+Py+Oz 11.- SnzSa+Sz = SnSz 
12 - SnzSz+Oz =* Cs+Sz 13.- SnSz+Oz ■ Cs+Sz 14.- Tampôn QFM 15.- 
Curva CCOz para XCOz = 0.01. Las llneas discontinuas
representan las Isopletas de la MFeS en la esfalerita en 
equilibrio con pirita o magnetita. Campos de estabilldad de (A) 
clorititas II (B) skarn epldota+clorlta (C) clorititas I. (D) y 
(E) son los rangos de fOz y fSz calculados a partir de la 
composiciôn de cloritas en equilibrio con cuarzo y pirita o 
magnetita. Las Areas punteadas representan las condiciones mas 
probables.
260
temperatura y la fOz tambien lo hace la fSz de una manera 
constante.
En las clorititas II la fugacidad de azufre tambien esté 
definida por la asociaciôn metélica (Mt + Cs + Sph + Cpy) aunque 
en las zonas més cercanas a la falla y en las clorititas I sobre 
los granitos pasa a ser (Py + St + Sph + Cpy + (Graf)), y en el 
skarn de epidota+clorita es (Py + Cs + Sph + Cpy). Finalmente, 
existe una asociaciôn muy accesoria con Py + Bn + Cpy. Cada una 
de estas asociaciones tiene un campo muy distinto de 
estabilidad.
La paragénesis principal esté definida por las isopletas de 
la esfalerita y la estabilidad de la magnetita y casiterita 
(FIG.96), lo que implica una fOz intermedia (10‘^ ‘^® y 
lO'^^'^ars) y una fSz relativamente baja (entre 10’” y lO’’’® 
bars) cuyo limite inferior ha sido definido en base a la 
presencia de cosalita. La presencia local de pirita en esta 
asociaciôn restringe algo més el campo de estabilidad ( log fOz 
entre -32.3 y -31.2 y log fSz entre -10.2 y -9.5). Al igual que 
ocurre con el skarn anfibolitico, la paragénesis metélica define 
un rcingo mas restrictivo de fOz que los silicatos; este 
Intervalo de fOz es consistente con la correccidn de la fOz 
obtenida a partir de la composiciôn de las cloritas.
En las otras dos paragénesis, con pirita, la asociaciôn 
metélica y la fSz son muy independientes de la fOz; esta Ultima 
solo esté limitada por la presencia de casiterita o estannina. 
Las clorititas I sobre granitos presentan las menores fOz ( log 
fOz entre -35.05 y -32.9, pues tienen algo de grafito) mientras 
que el intervalo de fSz esté definido por la composiciôn de la 
esfalerita (entre lo’*° y 10~’’^  bars). El skarn de epidota + 
clorita aparece a fSz similares (10’'° y lO’®'^ bars) y fOz 
superiores, ya que tiene casiterita. La comparaciôn de los datos 
obtenidos a a partir de las cloritas indica que las fOz de este 
skarn son superiores a las de las clorititas II, luego el rango
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da f 02 queda entre 10 y 10 bare, tambien muy
concordantes con los datos corregidos de cloritas. Al igual que 
pasa con el skarn anf ibolitico, la composiciôn de las 
esfaleritas se mantiene muy constante durante todo este proceso.
Finalmente, la asociaciôn bornita con pirita indica un fuerte 
incremento tardio de la fSz, ya que la reacciôn
Cpy + Sa = Bn + Py
tampona la fSz a 10’^ ^* bars y represents un limite superior 
muy alto para la estabilldad de las clorititas I y II.
Al igual que ocurre con el skarn anfibolitico, las sulfosales 
son astables en todo este campo; quizés el bismuto nativo pueda 
formarse directamente en los ültimos estadios, pues es estable 
como fase sôlida por debajo de los 271°C y no présenta rasgos de 
precipitaciôn como fundido.
La estabilidad de la asociaciôn epidota+cuarzo en el espacio 
fOz-fSz esté limitada por
Ep + Q + FeSx + 02 = Hd + An + S2 + HaO
Ep + 002 + S2 = Cc + Hd + FeSx + An + Q
que aparecen a temperaturas superiores a las L-V, por lo que la 
epidota es estable en todo este rango de fSz.
Si se realiza un corte teôrico de la mineralizaciôn durante 
esta etapa se observa la existencia de una gradaciôn desde zonas 
mas oxidadas (skarn de epidota + clorita) a intermedias
(clorititas II) y finalmente reductoras (clorititas I sobre los 
granitos) definiendo una zonaciôn con incremento de la fOa al 
aumentar la distemcia a la zona de cizalla. La fSz tambien
parece mostrar una cierta zonaciôn con valores més elevados en 
las rocas metasométicas de los bordes del skarn (skarn epidota +
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clorita y clorititas I), mientras que en la parta central de 
éste son probablemente algo inferiores. Este aspecto y sus 
relaciones con el pH de las disoluciones se discute 
posteriormente.
El rango de la fSa y f02 de las clorititas es muy variable, y 
se distingue del calculado para el skarn anfibolitico en que se 
sitüa entre el tampôn Py-Hm-Mt y el Py-Po-Mt. Esta tendencia es 
inversa a la esperada en un proceso progrèsivamente màs somero y 
ligado a ebulliciôn.
VII.5.3.- El Bü da iaa disoluciones.
El pH de las disoluciones que circulan por la Serie Verde 
durante la alteraciôn hidrotermal no se encuentra tamponado por 
el equilibrio cuarzo - moscovite - feldespatos, tal como ocurre 
1ocaImente en la alteraciôn hidrotermal de los granitos. Sin 
embargo, ya que los fluidos que circulan por la falla atraviesan 
en profundidad rocas silicicoaluminicas, es razoneüsle suponer 
que el pH del skarn evoluciona en el tiempo desde los valores 
alcalinos del màrmol hasta los valores en equilibrio con este 
fluido, casi neutres, en las clorititas. Por lo tanto, durante 
la formaciôn del aposkarn el pH minimo de cualquier etapa del 
skarn es el màximo del de el fluido en contacte con el granito; 
esto es, alrededor de 5.5-6.
En el caso del skarn de alta temperatura el pH està, al igual 
que la fOz y fSa, tamponado intemamente y se mantiene bàsico 
(con pH cercanos a 7) durante la transformaciôn de los màrmoles 
a skarn de granate y piroxeno (ROSE y BüRT, 1979, VLASOVA et 
ait., 1985). Para el resto del proceso el pH màximo puede ser 
determinado por la fCOz en ausencia de CH4 (que no han sido 
detectados en inclusiones fluidas. Cap.VI) mediante el método de 
CRERAR et ait. (1978). La aplicaciôn de este método a partir del 
C02 màximo supuesto en el fluido y de la salinidad de las 
inclusiones fluidas permite estimeur el pH de una manera similar 
al de los granitos (Cap.VII.4.1). Este modelo muestra que el
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skarn anfibolitico se forma a pH ligeramente superiores (una a 
dos unidades de pH) que el granito.
La silicificaciôn tardia indica un equilibramiento en los 
estadios finales con fluidos con pH "granitico" con apariciôn de 
regimenes neutres a ligeramente àcidos desde los alcalinos del 
skarn (CASQUET, 1980).
VII.5.4.- £1 contenido SJi £ y £1 dal aposkarn.
Aunque tradicionalmente se ha definido el F como un elemento 
tipicamente ligado a skarns (BURT, 197 2b) y de gran importancia 
para el tremsporte de metàlicos (e.g., HENDERSON y MANNING, 
1984, SMEDT et alt., 1984) existen pocos trabajos que permiten
calculer su papel en la evolucion de mineralizaciones 
hidrotermales. Los equilibrios
Cc + FzO*' = Fluo + C02 
Esf + 2HF = Fluo + Rut + HzO
donde FzO’* es un operador de intercambio definido por BURT 
(1972b), establecen la fHF en presencia de unas asociaciones 
tipicas.
En el skarn anfibolitico existe abundante fluorita, lo que 
indica una fP relativamente alta; sin embargo, el 
desconocimiento de la aCa^* del fluido impide calculer la fF de 
éste. De la misma manera, aunque los anfiboles presentan 
pequehas cantidades de F en la red (nunca superiores al 1%), el 
coeficiente de reparto F-OH minerai - fluido es desconocido y la 
fHF no se puede calculer.
De una marnera similar a los càlculos realizados en las micas 
blancas de la alteraciôn hidrotermal sobre gremitos, es posible 
calculer la fHF del skarn biotitico. Partiendo de los valores de 
la fracciôn molar de los très componentes de las micas 
trioctaédricas (siderofilita, annita, flogopita), de la relaciôn
TERMINOS EXTREMOS
Minerai Log Kd (min«rai-£luido)
Flogopita 2100/T+l.523+0.093(P-1)/T
Annita 2100/T+0 . 416i-0 .181 ( P-l)/T
Siderofilita 2lOO/T+0.079+0.0107(P-1)/T
TERMINOS INTERMEDIOS
logK = log XF/XOH (mica) 
= 2100/T + 1.523XMg
log fH20/log£HF (fluido) = 
0.461XAnn + 0.2XSid
(1) Flogopita XMg = 0.602-0.618





log K (350*) 
log fH20/£HF 
log fH20 = 2.13 
log fHF
ppm F (como HF)
Flogopita 
4.2 a 4.41 
4.0 a 4.1
-1.97 a -1.87 
204 - 256
Biotita 
4.52 a 4.62 
4.25 a 4.87
-2.74 a -2.12 
34 - 144
CXIADRO XXXIV.- Càlculo de la fHF y ppm de F (como HF) en el 
slcarn biotitico en base a la relaciôn F/OH de la biotita y 
flogopita.
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F/OH de las nlsnas y de la constante de equillbrio de la 
reacciôn minerai - fluido
Biotita (OH) + HF = Biotita (F) + H2O
donde
K = aF(Bt)xfHaO / aOH(Bt)xfHF
se puede calcular la relacidn fHF/fHzO del fluido (CUADRO
XXXIV). Las ecuaciones empleadas son las de MUAOZ y LUDINGTON 
(1974) y MUftOZ y SWENSON (1981) que incorporan una correcciôn 
para el efecto de disoluciôn sdlida entre los très componentes 
principales: annita, siderofilita y flogopita.
En el skarn biotitico la biotitas y flogopita presentan 
cantidades apreciables de fluor (0.62 a 1.39/f.u. en la biotita, 
1.12 a 1.44/f.u. en flogopita). Esta mayor cantidad de F en la 
flogopita esté debido a que el coeficiente de reparto es 
favorable a ésta (Kd=1.21, SISSON, 1987). La aplicaciôn de las 
ecuaciones indica que a 350°C la fHF se encuentra entre 10~^'^ 
y 10 "^ '^ * bars; la similitud de valores sugiere que la biotita y 
flogopita estàn proximas al equillbrio. Estas fHF implican entre 
35 y 256 ppm de F transportados como HF; ya que el s k a m  se 
forma a pH algo superiores a los del granito, el HF no es el 
complejo principal y es probcible que cemtidades équivalentes e 
incluse mayores de F sean transportados como complejos de tipo 
NaF, CaF* F o MgF* (RICHARDSON y HOLLAND, 1979). Estos 
contenidos en F del fluido relacionado con el skarn anfibolitico 
son netamente superiores a los del fluido relacionado con la 
alteraciôn hidrotermal sincrônica sobre granitos (entre 8 y 79 
ppm de F). Los altos contenidos de F y la elevada aCa^*/aH*^ 
(sugerida por la presencia de minérales càlcicos) explican la 
abundemcia de fluorita durante todo el aposkarn.








FIG.97.- Contenidos en fluor de biotitas de mineralizaciones 
Ilgadas a granitoides. (PC) Biotitas de pôrfidos cupriferos 
(SK) Biotitas de skarns (SISSON, 1987). El Area rayada 
corresponde a las biotitas del skarn biotitico de Almadenes.
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sinilares a los medidos en otras mineralizaciones, como skarns y 
pdrfidos cupriferos (ZAW y CLARK, 1978, VALLEY y ESSENE, 1979, 
SISSON, 1987).
Respecto al contenido en Cl en las micas éste se encuentra 
por debajo del limite de detecciôn de los andlisis. Su cantidad 
en los fluidos hidrotermales es siempre muy superior a la del F 
y depends directamente de la salinidad (ZNa » ZCl), aunque su 
proporcidn en los minérales es casi siempre inferior a la de 
éste. Unicamente se conocen datos cuantitativos sobre la 
fugacidad del Cl en base a la compos ic idn de los apatitos 
(KHORZINSKIX, 1981). Asimismo, MUftCZ y SWENSON (1981) han 
propuesto un modelo similar al del fluôr, pero sin datos 
cuantitativos.
Sin embargo es posible realizar una estimacidn en base a la 
correlacidn F-Cl realizada por SISSON (1987). A partir de sus 
datos, los contenidos de Cl estarian entre 0.06 y 0.1/f.u. en 
las biotitas y serian inferiores al 0.1 en los anfiboles; estos 
contenidos tan bajos en Cl estàn de acuerdo con las bajas 
salinidades observadas en nuestro skarn. Estas conclusiones de 
SISSON (op.et.) son, sin embargo, cuestionables, ya que MüfiOZ y 
SWENSON (op.et.) opinem que no existe relacidn directe entre la 
fF y fCl de las disoluciones.
VII.6.- LOS METALES EN LA DISOLUCION HIDROTERMAL. TRANSPORTE Y 
PRECIPITACION.
VII.6.1.- introduccidn
El conocimiento de la termodinàmica de los complejos 
metélicos en las disoluciones hidrotermales es fundeimental para 
la interpretac idn y modelizacidn de las mineralizaciones. Los 
metales son, como especies idnicas sencillas, muy poco solubles 
en disoluciones hidrotermales y raramente alcanzan proporciones 
superiores a 1 ppm; solo en forma de complejos, mayoritarieunente 
de tipo clorurado, tiosulfurado o con OH* y en menor grado con F 
y C03^ ~. pueden alcanzar concentraciones de hasta miles de ppm
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(e.g., HELGESON, 1969, BARNES, 1979, HELGESON et alt., 1978,
HOLLAND y MALININ, 1979, HENLEY et alt., 1984, CRERAR et alt. ,
1985, JACKSON y HELGESON, 1985a, EUGSTER, 1986, AHMAD et alt. , 
1987, SEWARD y BARNES, 1987, WOOD et alt., 1987, BOURCIER y
BARNES, 1987).
Las constantes de solubilidad para estos càlculos se han 
obtenldo a partir de los estudios teôricos y expérimentales de 
los autores citados, bien como iones simples, bien como 
complejos y a partir de ecuaciones similares a las de 
estabilidad de los minérales. Los datos existantes en la 
actualidad sobre los distintos complejos de cada métal son 
limitados, sobre todo a altas presiones (>500 bars) y 
temperaturas (>350"c).
La solubilidad de una especie acuosa de un métal es funciôn 
de la près idn y temperature, fSz y fOz, concentraciones de F y 
Cl y el pH. En unas condiciones de près idn y temperature 
definidas, el comportamiento de las disoluciones hidrotermales 
se puede représenter en un diagrama fOz-pH, siempre que se 
conozca o pueda ser estimada la composicidn de la fase fluide 
(mNa*, mX*, mCl*, mF*, mZS, etc.). Debido a que la mayor parte 
de los procesos hidrotermales se pueden representar en estos 
diagramas, inicialmente descritos por BARNES y KULLERUD (1961), 
su uso se ha ido extendiendo para la interpretacidn de isdtopos 
de S, solubilidades y campos de estabilidad de minérales y 
especies acuosas.
La construcciôn del diagrama es compleja y suele realizarse 
mediante ordenador (programa simileu: al descrito por RIPLEY y 
OHMOTO, 1980, ANEXO IV) a partir de las ecuaciones de OHMOTO 
(1972), aunque en este caso hemos utilizado las construites de 
equilibrio actualizadas en PATTERSON et ait. (1981);los 
coeficientes de actividad de las especies acuosas se han 
calculado a partir de la ecuaciôn modificada de Debye - Hûc)cel. 
El proceso impiica el câlculo inicial, a fOz y pH sucesivos, de
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las proporciones molares de los distintos compuestos acuosos de 
azufre y de la fSa; posteriormente, y conocida la fSa en cada 
punto del diagrama fOa-pH, es posible proyectar la estabilidad 
de los distintos minérales de una manera similar a la de los 
diagramas fOa-fSa. Finalmente, las concentraciones y 
proporciones relatives de las distintas especies acuosas a cada 
fOa y pH, se calcula mediante los métodos descritos en HELGESON 
(1969), HENLEY et alt. (1984) y SEWARD y BARNES (1987).
Probablemente el mayor problems de câlculo de las 
concentraciones de las especies acuosas se basa en el càlculo 
del coeficiente de actividad de dichos complejos; para ello se 
ha seguido el método descrito por HELGESON (1969) y HENLEY et 
alt. (1984) bas ado en la ecuaciôn simplif icada de Debye-Hücicel 
con el radio ionico efectivo calculado como media de los radios 
iônicos efectivos de los ligandos que lo componen.
El estudio presents tres limitaciones importantes:
* La ausencia de datos analiticos del fluido obliga a considerar 
las cantidades de las especies acuosas metal en condiciones de 
saturaciôn, esto es, en equilibrio con un mineral dado. Por lo 
tanto, en el caso de los fluidos que no tienen mineralizaciôn 
asociada esta concentraciôn es mâxima, mientras que en el caso 
de précipiter el minerai, esta es similar a la real.
* Las concentraciones totales de elementos en la disoluciôn 
obtendidas a partir de la suma de todas las especies disueltas 
representan, por otro lado, un valor minimo, ya que solo se 
consideran aquellos complejos conocidos; esto impiica que las 
cantidades reales pueden llegar a ser muy superiores en forma 
de complejos todavia no cuantificados.
El proceso de transporte y precipitaciôn de metales se 
estudia ünicamente a baja temperature (temp, inferior a 350°C, 
s)cam anfibolitico, de epidota + clorita y clorititas) ya que 
solo se tienen datos de constantes de equilibrio a bajas 
temperaturas. Asimismo se asume una prèsion de fluido a lo largo
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de la curva liquido-vapor (L-V), inferior a la calculada 
previamente para el skarn anfibolitico, pero que no afecta 
sensiblemente a los càlculos. La interpretacidn a condiciones 
supercriticas es ma s compleja y poco estudiada, pero por debajo 
de 1 kb. las variaciones de las constantes con respecto a las de 
la curva critica no son muy grandes (HELGESON, 1969, EUGSTER, 
1986). Sin embargo, a temperaturas y presiones superiores a las 
especificadas el comportamiento de los metales en disoluciôn 
difiere bastante de esta comportamiento electrolitico (e.g., 
EUGSTER, 1986).
En los procesos hidrotermales es dificil la formaciôn de 
volümenes apreciables de mineralizaciôn por simple enfriamiento 
de las disoluciones (e.g., CATHLES, 1981, HENLEY et ait., 1984); 
los fenômenos de mezcla y desmezcla (ebulliciôn) de fluidos y la 
reacciôn con la roca de caja son los ünicos capaces de provocar 
la precipitaciôn masiva de metales. Los mecanismos fundamentales 
que, en principio, pueden estar involucrados en Almadenes son:
* Mezcla de fluidos: El sistema hidrotermal de Almadenes es 
relativamente somero, por lo que cabria esperar la mezcla de 
los fluidos ascendentes por la zona de fractura con aguas 
meteôricas oxidantes, sobre todo en una época tardiherclnica 
( probedalemente Pérmico e incluso mâs tardia), lo que es muy 
frecuentes en todo el àmbito hercinico (e.g., LOCUTURA y 
TORNOS, 1987, TORNOS et ait., 1989). Sin embargo, en sistemas 
hidrotermales de este tipo la zona de mezcla de fluidos esté 
caracterizada por la presencia de barita e incremento de 
salinidades (LOCUTURA y TORNOS, op.et.). En Almadenes la 
barita solo aparece muy accesorlamente durante la etapa 
hidrotermal mâs tardia (etapa IV), por lo que la ausencia de 
este minerai tzm sensible a las condiciones oxidantes indica 
que las aguas meteôricas subsuperfIciales no han participado 
en la gènesis de la mineralizaciôn.
* Ebulliciôn; Este fenômeno lleva asociado greundes czunbios en 
las caracterlsticas del fluido ya que durante los primeros 
estadios el 98% de los gases disueltos en el fluido (CO2, HzS,
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Hz, CH4...) se incorporan a la fase gaseosa (DRUMMOND y 
OHMOTO, 1985, REED y SPYCHER, 1985); esta pérdida conlleva una 
variaciôn del pH y una oxidaciôn del sistema por pérdida del 
Hz en el vapor. Estos procesos desestabilizan ràpidamente 
muchos de los complejos metélicos produciendo la precipitaciôn 
de la mayor parte de los metales. La ebulliciôn es efectiva 
sobre todo a bajas temperaturas (<300“C), y su inf luencia 
depends directamente de la salinidad y proporciôn de gases 
disueltos en el fluido original.
La ebulliciôn del fluido parece un hecho constatado durante 
la formaciôn de las clorititas en Almadenes. Sin embargo, el 
carécter hiposalino del fluido de Almadenes y su pobreza en 
COz, junto con la ausencia de la sucesiôn teôrica que cabria
esperar en los procesos de ebulliciôn:
Mt+Cs/Sph/nativos/Cc/Cpy+Py/sulfates
(DRUMMOND y OHMOTO, op.et.) parece indicar que estos tienen en 
nuestro caso poca importancia para la precipitaciôn de 
metélicos. En el caso de Almadenes, los efectos de una 
ebulliciôn serian, en ausencia de fluidos oxidantes, un 
incremento del pH (precipitaciôn de feldespato potésico y 
clorita) y una oxidaciôn del sistema. Ya que los mecemismos
son sumamente complejos, solo se va a discutir ésta como
inductora a una basificaciôn y oxidaciôn del sistema, sin 
entrar en el problems complejo de la degasificaciôn.
* Reacciôn con la roca âa caia: La percolaciôn de fluidos
hidrotermales écidos y reductores por una roca de pH algo més 
bésico (mérmoles y s)carn) se traduce en una basificaciôn del 
fluido y en una precipitaciôn de los metales. Este mecanismo 
es el més importante en los skams y super a, con mucho, la 
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Hz, CH4...) se incorporan a la fase gaseosa (DRUMMOND y 
OHMOTO, 1985, REED y SPYCHER, 1985); esta pérdida conlleva una 
variaciôn del pH y una oxidaciôn del sistema por pérdida del 
Hz en el vapor. Estos procesos desestabilizan ràpidamente 
muchos de los complejos metélicos produciendo la precipitaciôn 
de la mayor parte de los metales. La ebulliciôn es efectiva 
sobre todo a bajas temperaturas (<300°C), y su inf luencia 
depende directamente de la salinidad y proporciôn de gases 
disueltos en el fluido original.
La ebulliciôn del fluido parece un hecho constatado durante 
la formaciôn de las clorititas en Almadenes. Sin embargo, el 
carécter hiposalino del fluido de Almadenes y su pobreza en 
COz, junto con la ausencia de la sucesiôn teôrica que cabria
esperar en los procesos de ebulliciôn:
Mt+Cs/Sph/nativos/Cc/Cpy+Py/sulfatos
(DRUMMOND y OHMOTO, op.ct.) parece indicar que estos tienen en 
nuestro caso poca importancia para la precipitaciôn de 
metélicos. En el caso de Almadenes, los efectos de una 
ebulliciôn serian, en ausencia de fluidos oxidantes, un 
incremento del pH (precipitaciôn de feldespato potésico y 
clorita) y una oxidaciôn del sistema. Ya que los mecanismos
son sumamente complejos, solo se va a discutir ésta como
Inductora a una basificaciôn y oxidaciôn del sistema, sin 
entrar en el problema complejo de la degasificaciôn.
Reacciôn con la da caja: La percolaciôn de fluidos
hidrotermales écidos y reductores por una roca de pH algo més 
bésico (mérmoles y skarn) se traduce en una basificaciôn del 
fluido y en una precipitaciôn de los metales. Este meczmismo 
es el més importzmte en los skams y supera, con mucho, la 
influencia que pueda tener la ebulliciôn en la alcalinizaciôn 
del fluido.
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El modelo de transporte y precipitaciôn se basa en la 
circulaciôn entre 350 y 300*c, de un fluido acuoso hiposalino, 
pobre en COz y àcido (pH«4) por una zona de cizalla; éste no 
forma mineralizaciôn apreciable (excepte pequehas diseminaciones 
muy locales), por lo que se supone subsaturado en metales.
Localmente reacciona con unos mérmoles y un skarn previo de alta 
temperature basificéndose a un pH cercano a 6 en el caso del 
skarn anfibolitico y clorititas II y a algo menos, 5.5, en el 
skarn de epidota+clorita y clorititas I sobre granitos. La fOz 
media de cada etapa puede ser estimada a partir de los célculos
de los Cap.VII.4 y VII.5; 10*“  bars a 350°C y 10*“  a 300“c en
el caso del granito, 10*“  en el skarn anfibolitico, 10"^ ' * en
el skarn de epidota+clorita, 10*^ '^^  en las clorititas I sobre
el skarn y 10*“  ® en las clorititas II sobre el granito (CUADRO
XXXV). Finalmente, el papel del enfriamiento de las disoluciones
en la precipitaciôn de los metales solo ha podido ser evaluado
entre los 350 y 300°C, pues no existen datos a mayor
temperatura.
La estimaciôn de la composiciôn del fluido se ha realizado de 
la siguiente manera:
- La m£S, que define las fraceiones molares de los compuestos de 
S (HzS, HS~, S^ ~, HS04, ZSol~) y la fSz, puede ser estimada en 
condiciones reductores y a pH bajos a partir de la fOz, fSz, 
aHzO y pH calculados previamente mediante un proceso inverso 
al de 0M40T0 (1972),
legmZS = logaHzO + 0.5(logfSz) - (O.SlogfOz + log Kas 
+ logXHzS + logrHzS)
dende Khs es la censtzunte de disociaciôn del HS~, XHzS es la 
fracciôn molar de HzS (»1 en estas condiciones reductoras y 
écidas, PATTERSON et ait., 1981) y rHzS es el coeficiente de 
actividad del écido suifhidrico. Estos tres ültimos términes 
definen la actividad del HzS en el sistema, y se pueden 
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FIG. 98. - a) Diagrama logfOa-gH para las condiciones del skarn 
anfibolitico. T « 350*C, mNa « 0.34, aK « 0.047, basados en
el equillbrio Q-Ms-FK, asusldas mCa** • aMg * ■ mBa * • 0.001,
aZS ■ 0.01. Las lineas continuas representan los limites del 
campo de estabilidad de los sulfuros y ôxldos de Fe, las
discontinuas las ireas de predomlnancla (X>0.5) de las especies 
acuosas de S y la punteada el limite de aparlclôn de
bornlta+plrlta. (BA) y (AHY) representan los limites de
saturaciôn de barita y anhldrlta respectIvaaente. El punto (A) 
es la composlclôn hlpotétlca de un fluido en equillbrio con el 
granito hidrotermalIzado de la zona de cizalla y el (B) es la 
del skarn anfibolitico. La zona rallada es el campo de
estabilidad para una fSa entre 10* ' y 10 bars, b)
Diagrama logfOz-pH aostrando la variaciôn de la fSa (en forma
de log fSz para las condiciones del skarn anfibolitico, A pH 
bajos y condiciones reductoras ésta depende poco del pH, pero a 
pH altos y/o condiciones oxidantes varia mucho segûn la acldez 
del aedlo. T ” 3S0°C, mNa* “ 0, M, aK* • 0,047, basados en el 
equillbrio Q-Hs-FK, asumldas mCa * » aMg * ” aBa * • 0.001, m£S 
■ 0.01, El punto (A) es la composlclôn hlpotétlca de un fluido 
en equillbrio con el granito hidrotermalIzado de la zona de 
cizalla y el (B) es la del skarn anfibolitico.
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alt. , (op.ct.). En estas condiciones la mZS variaria entre
0.003 y 0.001 durante toda la alteraciôn hidrotermal de baja 
temperatura.
En otros ambiantes, tales como el skarn (cerca de los 
equilibrios Py-Mt-Hm y Py-Mt-clorita), donde la fracciôn molar 
de HzS se aleja de la unidad, las determinaciones pueden 
llegar a ser muy errôneas. Por ello, la mZS se ha obtenido 
mediante un càlculo iterative en el que se comparan distintos 
valores de mZS con la fOz, fSz, el pH y la paragénesis mineral 
para cada una de las etapas (ver OHMOTO, 1972, RIPLEY y
OHMOTO, 1980). Los càlculos indican que la la mSS séria de
0.01 para el skarn anfibôlico y de 0.004 para las clorititas y 
skarn de epidota+clorita; sin embargo, deben existir 
variaciones locales importantes ya que, por ejemplo, la 
presencia de magnetita en el skarn implica m£S sensiblemente 
inferiores (m£S»0.004) a las del skarn anfibolitico (0.01). 
La bajada de la m£S desde el skarn anfibolitico y el skarn de
epidota+clorita y las clorititas puede ser debida a la
ebulliciôn del sistema y pérdida del HzS lo que se manifiesta 
en una bajada de la fSz de las clorititas f rente al skarn 
anfibolitico (FIG.98a y 99, CUADRO XXXV). Estas mZS obtenidas 
son acordes con la la baja salinidad de las disoluciones y con 
el rango estimado para disoluciones hidrotermales fôsiles y 
actuales (entre 10"* y 10"^* m, BARNES, 1979, FRATER, 1983).
En ausencia de emàlisis directes de la composiciôn de ésta en 
inclusiones fluidas, la salinidad total se puede estimar a 
partir de los datos crioscôpicos de las inclusiones fluidas 
(Cap.VI) y las relaciones Na/K definidas por el equilibrio 
cuarzo - moscovite - feldespatos. La mCa^*, mMg^* y mBa^* son 
probeüslemente muy bajas, ya que el fluido es hiposalino y no 
se ha observado podido observer descenso del eutéctico por 
debajo del de el sistema Na-K-Cl (-22°C aprox.). Sin embargo, 
la relaciôn Na/K/Ca/Mg/Ba es poco definitoria, pues solo 
establece las proporciones entre los distintos sulfatos en 









mCo^'*’= mMg2'*‘s mBa^* =0.00
mNo+ » 0.36
mK* . 0.05
0 H2O ■ 0.96
L-V
pH
FIG. 99.- Diagrama logfOz-pH para las condiciones del skarn y 
clorititas I y 11 a 300®C. T = 300°C. mNa* = 0.36, mK* ^  0.051,^  
basados en el equilibrio Q-Ms-FK, asumidas mCa * = mMg * =mBa 
= 0.001, = 0.004. Las lineas continuas representan los
limites del campo de estabilidad de los sulfuros y ôxldos de 
Fe. las discontinuas las Areas de predomlnancla (X>0.5) de las 
especies acuosas de S y la punteada el limite de apariciôn de 
bornita+pirita. El punto (C) es la composlclôn hlpotétlca de un 
fluido en equillbrio con el granito hidrotermallzado de la zona 
de cizalla, (D) es la del skarn de epidota+clorita, (E) de las 
clorititas 11 y (F) de las clorititas 1.
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parte del Na y K estàn en forma de dorures y por lo tanto la 
molalidad de Cl es equivalents a la molalidad de NaCl 
equivalents; de la misma manera la fuerza iônica, I, es 
equivalents a mNa*+ mK* (HENLEY et ait., 1984).
Las FIG.98 a 101 han sido realizadas en las condiciones 
definidas previamente; como se observa, existe una coincidencia 
entre los rango s de fOz, fSz, pH, m£S y minérales de Fe y cu 
présentes en cada etapa; en el CUADRO XXXV se han representado 
las especies acuosas dominantes del S en cada uno de los 
estadios. Asi, mientras que los fluidos en equilibrio con el 
granito hidrotermalizado tienen el ZS en forma de especies 
reducidas (HzS y en menor grado HS), los fluidos dentro del 
skarn se situan en la zona de trénsito ZHzS-ES04 (OHMOTO, 1972) 
donde las proporciones de los complejos del S cambian 
ràpidamente de valor.
En estas condiciones, conocida la concentraciôn total de un 
métal en una disoluciôn, o asumiendo que el fluido esté saturado 
en ese métal, se calcula la especiaciôn de ese métal en los 
distintos complejos. Esta especiaciôn depende de la composiciôn 
del fluido (mCl, m£S, mF, raCOz fundamentalmente), del pH y la 
fOz. Conocidas las constantes de disociaciôn de los minérales 
metélicos, las de equilibrio entre especies acuosas y las
actividades de los componentes en el fluido se calcula las
actividades y molalidades de las especies acuosas de los
metales. Finalmente, la concentraciôn se calcula por:
ppm = m X p.m. x 1000
ecuaciôn vélida para disoluciones diluidas (HENLEY et ait.,
1984). Todo este proceso ha sido realizado mediante los 
programas F02PH y METALES (ANEXO IV).
En las FIG. 100 y 101 se han proyectado las curvas de















FIG.100.- Diagrama logfOa-pH a 350 C y condiciones del skarn 
anfibolitico mostrando la solubilidad del (a) ZZn (b) ZSn (c)ZPb (d) 
ZAu y (e) ZAg como suma de sus complejos acuosos. Basado en las 
constantes de equilibrio de AHMAD et alt.(1987). BARNES (1979), 
BOURCIER y BARNES (1987).JACKSON y HELGESON (1985a). PATTERSON et alt. 
(1981), SEWARD y BARNES (1987) y WOOD et alt. (1987); no se tienen 
datos sobre el comportamiento del Cu a estas temperaturas. El punto (A) 
es la composiciôn hipotética de un fluido en equilibrio con elgranito 
hidrotermallzado de la zona de cizalla y el (B) es la del skarn 
anfibolitico.
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saturaciôn del mineral presente en Almadenes; estos diagramas 
fOz-pH permiten observar las variaciones en la solubilidad y por 
lo tanto, las pautas y causas de precipitaciôn. De estos 
diagramas se han eliminado ague11as curvas en las que el minerai 
es claramente metaestable o las concentraciones alcanzan valores 
superiores a los esperados en sistemas hidrotermales (més de 10^ 
ppm).
VII.6.2.- Transporte y precipitaciôn dal Zn.
La esfalerita es el ünico metélico abundemte en el skarn de 
clinopiroxenitico de alta temperatura, y aunque no existen datos 
sobre su solubilidad a estas temperaturas y presiones, su 
precipitaciôn por encima de los 450° indica que las disoluciones 
estaban saturadas en Zn. Esto es concordante con los datos de 
EUGSTER (1985) que indica que el Zn y Mn se concentran 
preferentemente en los fluidos més residuales de una evoluciôn 
hidrotermal perigranitica.
A menores temperaturas la solubilidad del Zn (como Zn^*) ha 
sido estudiada por BOURCIER y BARNES (1987); este puede aparecer 
como muy diversos complejos (FIG.102 y CUADRO XXXVI). En medio 
écido el Zn es muy soluble y es transportado en forma de 
diversos complejos segûn el orden:
complejos de Cl'» HS"> Zn^*> HCOa", OH*
donde dominem los cloro-complejos, el ZnClz a 350° y el ZnClâ a 
300°C (CUADRO XXXVI). El mecanismo preferente de precipitaciôn 
es la basificaciôn del fluido, que permite precipitarlo aün de 
disoluciones muy subsaturadas; en el paso de pH 4 (A, FIG.100) a 
pH 6 (B) se précipita més del 99% del Zn, pasando en saturaciôn 
de casi 20000 ppm a 350° y 3000 ppm a 300°C, a 17 y 3-6 ppm 
respectivamente (CUADRO XXXVI). Tal como se observa, su 
solubilidad depende mucho de la temperatura, aunque el simple 
enfriamiento sôlo es capaz de precipitar esfalerita a partir de 
condiciones muy saturadas. Estas altas solubilidades son
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FIG. 101.- Diagrama logfOa-pH a 300 C y condiciones de las
clorititas I y II mostrando la solubilidad del (a) TZn (b)
£Cu(c} ZSn (d) ZPb (e) ZAu y (D ZAg como suma de sus complejos 
acuosos. Basado en las constantes de equillbrio de AHMAD et 
alt. (1987). BARNES (1979), BOURCIER y BARNES (1987). JACKSON y 
HELGESON (198Sa), PATTERSON et alt. (1981). SEWARD y
BARNES(1987) y WOOD et alt. (1987). El punto (C) es la
composlclôn hlpotétlca de un fluido en equillbrio con el 
granito hidrotermallzado de la zona de cizalla. (D) es la del 
sitarn de epidota+clorita. (E) de las clorititas II y (F) de las 
clorititas 1.
A a C D E F tPRECIPITACION
• Zn *
%Zn2 + 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 A => B = 99%
tZnCl* 6.9 6.9 2.3 3.1 2.1 2.1 A »*> C » 85%
IZnClZ 81.0 81.0 14.7 18.3 13.6 13.6 C *a> D a 99%
%ZnC13- 12.0 12.0 59.0 59.0 55.0 54.6 C =a> E a 99%
tZnC14(2-) 0.1 0.1 24.0 16.4 22.3 22.2 C ==> P a 89%
tZnHC03- 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 A ==> F a 99%
tZn(OH)+ 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
%Zn(HS)2 0.0 0.1 0.0 0.4
tZn(HS)3- 0.0 0.0 0.0 0.0
%Zn(HS)4(2-) 0.0 0.0 0.0 0.0
%Zn(HS)(OH) 0.0 3.2 6.9 7.2
iTiZzn 0.28 2.6e-4 4.27e-2 1.03e-4 4.916-5 4.716-5
Total ppm 18577 17.02 2797 6.76 3.21 3.07
• Cu •
tCuCl 95.6 95.3 95.2 91.4
tCu+ 4.4 4.5 4.3 4.2
\Cu(HS)2- 0.0 0.2 0.4 4.4 c ==> D a 99%
\Cu(HS)2(H2S)- 0.0 0.0 0.0 0.0
c =a> E a 99%
mSCu 3.826-6 2.316-7 9.096-8 1.696-7 c a=> F s 96%
Total ppm 0.24 0.01 0.01 0.01
» Sn *
tSn(OH)2C12 92.4 0.0 71.6 2.1 0.1 0.3 A aa> B a 72%
»Sn(0H)4Cl- 0.0 0.1 0.0 1.3 0.2 0.1 A aa> C a 43%
tSn(0H)5- 0.0 0.0 0.0 0.5 0.2 0.0 C a=> 0 a 98%
%SnCl+ 0.4 0.0 0.3 0.0 0.0 0.0 A aa> Q 3 99%
%SnC12 3.8 0.0 4.7 0.0 0.0* 0.0 C ==> E a 89%
%SnC13- 3.3 0.0 19.6 0.1 0,0 0.0 c ==> F a 75%
tSnC14(2-) 0.0 0.0 1.1 0.0 0.0 0.0
%SnF- 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0
%Sn(OH)+ 0.0 20.7 1.9 72.0 54.6 79.4
%Sn(0H)2 0.0 70.6 0.0 22.9 41.1 18.9
»Sn(0H)3- 0.0 8.5 0.0 0.7 3.6 0.5















CUADRO XXXVI.- Solubilidad del Zn. Cu y Sn en equilibrio con 
esfalerita, calcopirita pirita y casiterita, respectivamente, 
y proporciôn en % peso de los distintos complejos en las 
condiciones médias de la alteraciôn àcida sobre granitos (A, 
C), skarn de baja temperatura (B y D) y clorititas (E y F) de 
Almadenes definidas en el CUADRO XXXV. Los datos en blanco 
indican que no existen constantes termodinàmlcas sobre el 
complejo a esa temperatura. % de precipitaciôn refleja el % del 
metal precipitado en condiciones de saturaciôn entre dos tipos 
de alteraciôn como combinaciôn de enfriamiento, oxidaciôn o 
incremento de pH.
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concordantes con las concentraciones medidas en sistemas
hidrotermales, donde el zinc alcanza las 11000 ppm (BARNES, 
1979) .
VII.6.3.- Transporte % prgÇjpitaçjgn Ûêl. Sü
Las constantes de equilibrio usadas para el Cu (como Cu*) en 
equilibrio con calcopirita Y  pirita han sido tomadas de CRERAR y 
BARNES (1976) y AHMAD et ait. (1987). A 300“C la proporciôn
entre los distintos solutos es
complejos de Cl~> Cu*> HS*
Los célculos muestran que a 300°C el Cu se transporta en
pequenas cantidades en las disoluciones, mayoritariamente en 
forma del complejo CuCl. Un incremento del pH parece ser el 
mecanismo més eficaz de precipitaciôn del metal y el aumento de 
una unidad de pH provoca la precipitaciôn de casi todo el Cu 
(CRERAR y BARNES, 1976). No se poseen datos sobre el
comportamiento a 350°C, pero éste debe de ser similar.
El enfriamiento brusco tambien puede ser un eficaz mecanismo 
de mineralizaciôn, ya que una bajada de temperatura entre 350 y 
250“c hace que se précipité la mayor parte de éste (CRERAR y 
BARNES, 1976). Finalmente, en la FIG.101 y CUADRO XXXVI se 
observa que, a diferencia del Zn y Pb, el Cu puede precipitar 
por reduceiôn de las soluciones, lo que explica parcialmente el 
carécter a veces independiente de las mineralizaciones de Cu 
respecto a las de Zn-Pb.
La capacidad de transporte calculada del Cu es muy pequena en 
comparaciôn a la inferida para el Zn y Pb e incompatible con la 
abundancia de éste en el depôsito. Estos valores son también muy 
inferiores a las 10-1000 ppm suficientes para formar 
mineralizaciones en sistemas hidrotermales (CRERAR y BARNES, 
1976, BARNES, 1979, FRATER, 1983). Ya que no existen evidencias
de cantidades apreciables de eu en el s k a m  de alta temperatura.
%
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FIG. 102. - Dlstrlbuclôn de los dorures e 
disoluciones hidrotermales a diferentes 
Tornado de BOURCIER y BARNES (1987). 
similares a los de la FIG. ICO y 101.
hidrôxidos de Zn en 










FIG.103. - Oistribuciân de las especies acuosas de Sn en 
disoluciones hidrotermales diluidas (0.1 m NaCl) en equilibrio 
con casiterita y a 300“C a lo largo de la curva L-V para fOz 
del tampén NNO. Tornado de JACKSON y HELGESON (1985a). Estas 
condiciones son similares a las de la cloritita de Almadenes y 
el reparto de especies similar al de la FIG.101.
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es probable que este se transporte a baja temperatura mediante 
complejos aqui no contempiados.
VII.6.4.- Transporte % precipitaciôn del Su
El transporte del Sn en disoluciones hidrotermales se realiza 
principalmente mediante diversos complejos de Cl, OH y F que 
combinan con Sn** y Sn^* (PATTERSON et ait., 1981, JACKSON y
HELGESON, 1985a y b, EUGSTER y WILSON, 1985); existen otros 
muchos ligandos (PLIMER, 1980, SAAVEDRA, 1987) sobre los que los 
datos termodinàmicos son escasos. Para nuestros càlculos las 
constantes de equilibrio de los compuestos de Sn han sido 
tornados de PATTERSON et ait. (1981) y SEWARD y BARNES (1987), 
con una constante de disociaciôn de la casiterita tomada de 
SUPCRT en base a los datos termodinàmicos de JACKSON y HELGESON 
(1985a).
Los datos obtenidos indican (CUADRO XXXVI, FIG.100 y 101) que 
en las condiciones de Almadenes (fluidos hiposalinos) el Sn se 
transporta predominantemente como hidroxi-cloro complejos, cuya 
proporciôn relative depende de la tOz y del pH, sobre todo por 
encima de los 325°C. El pH influye mucho, ya que a pH àcidos 
domina el Sn** y tenemos que
complejos Cl-OH (Sn**) »  Cl (Sn^*) > OH (Sn^*) « F (Sn^*)
Estos resultados son similares a los de PATTERSON et ait., 
(1981), JACKSON y HELGESON (1985b) y WEISBROD (1987) que 
constatan la importemcia de los complejos clorurados a bajo pH 
(SnCli y SnCl2). Sin embargo, para SEWARD y BARNES (1987), a pH 
inferiores a 5, estos quedan desplazados por el Sn(OH)2Cl2 
(70-90% del total a pH 4), no habla sido consider ado por los 
otros autores. A pH bàsicos dominem los complejos con Sn^* y OH, 
con un orden
complejos OH (Sn^*) »  Cl-OH (Sn**) « Cl (Sn^*) » F (Sn^*)
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La influencia de la salinidad es grande, ya que expands el campo 
de estabilidad de los complejos clorurados y aumenta la 
solubilidad del Sn de una manera proporcional.
Aunque la casiterita y fluorita suelen estar unidos 
espacialmente, y por ello algunos autores hah atribuido al Sn 
un transporta dominando por el F (e.g., BURT, 1972b, 1978,
STEMPROK, 1982), los datos termodinàmicos (CUADRO XXXVI) indican 
que esto no parece ser cierto, ya que la capacidad de transporte 
del SnF* no llega al 10~^°% del con junto de los complejos de Sn; 
esta poca importancia de los complejos fluorurados frente a los 
clorurados ya habia sido puesta de manifiesto por EUGSTER (1986) 
y JACKSON y HELGESON (1985a). Posiblemente intervengan complejos 
intermedios OH-F taies como Sn ( OH ) 2F2 o Sn(0H)2F^~ que son mas 
astables (STEMPROK, 1982), pero de los que no se poseen datos.
En nuestras condiciones la disoluciôn puede transporter entre 
1 y 3 ppm de Sn; una combinaciôn de bajada de temperatura, 
oxidaciôn y basificaciôn del fluido es suficiente para 
precipitar la mayor parte del Sn (FIG.100 y 101, CUADRO XXXVI). 
Junto con estos mecanismos, se ha citado tambien como inductor 
de la precipitaciôn la bajada de la prèsiôn (HEINRICH y 
EADINGTON, 1986). Las curvas de solubilidad calculadas muestran 
que los pH extremos facilitan el tremsporte mientras que los 
intermedios (entre 5 y 6) favorecen la precipitaciôn (FIG.100 y 
101), conclusiôn ya obtenida por WEISBROD (1987).
La pequeha capacidad de transporte del Sn es, en principio, 
incompatible con la alta proporciôn de éste en la 
mineralizaciôn. Probablemente, mucha de la casiterita y 
estannina del s k a m  anfibôlico y clorititas provengan de la 
destrucciôn de granates y epidotas ricos en Sn previos, ya que, 
tal como se ha indicado previamente, el estafto se transporta 
mucho mejor a temperaturas superiores a los 400°C (EUGSTER y 
WILSON, 1985).
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VII.6.5.- Tranaporte y PCgCipitacién âfil H
No se han encontrado constantes de equllibrlo para las 
especies del W, por lo que la dlscusidn sobre el transporte y 
preclpltaciôn de este métal se basa en algunos trabajos que 
tratan este problems. Aunque exlsten muchos datos parciales 
sobre la preclpltacldn de wolfram!ta y scheelita, FOSTER (1977) 
y NEWBERRY y EINAUDI (1981) son los ünicos, que se conozca, que 
han intentado resolver de una manera cuantitativa y global el 
problems.
El cas! exclusive dominio de la scheelita sobre la wolfram!ta 
en skarns ha sido interpretado por KERRICK (1977) y BURT (1979) 
como resultado de la mayor XCO2 y menor fF en éstos que en los 
greisenes. Sin embargo, estos no deben ser los factores 
déterminantes, ya que mientras que en los s k ams los contenidos 
de C02 de los fluidos son relativamente bajos, existe una 
relacidn cas! directs wolframita-C02 en mineralizaciones 
hidrotermales (e.g., MANGAS, 1987); asimismo, la fHF en los 
skarns es superior a la de otras mineralizaciones con W (e.g., 
SISSON, 1987).
La precipitacidn de la scheelita a partir de diverses 
complejos (e.g., isopoliwolframatos, SOLER, 1977, complejos 
W-Si, KERRICK, 1977, woî", SO et ait., 1983, diverses complejos, 
SAAVEDRA, 1987, H2WO4, Na2W04, Wo5‘, HWOi, FOSTER, 1977, 
NEWBERRY y EINAUDI, 1981, HIGGINS, 1985) ha side considerada 
cas! unànimemente (e.g., SO et ait., 1983, MATHIESON y CLARK, 
1984, BAUMER et ait., 1985) como producto de la basificaciôn del 
fluide, diluciôn de éste o incremento de la aCa^*/Fe^* por 
mezcla entre fluidos o reaccidn con la roca de caja.
Los estudios de FOSTER (1977) y sobre todo NEWBERRY y EINAUDI 
(1981) indican que la scheelita es mucho màs soluble a bajas 
presiones que a altas. Asi, los datos de NEWBERRY y EINAUDI 
(op.et.) muestran que a 500~600°C la scheelita es unas quince 





FIG.104. - (A) Solubllldad del wolfranlo en fluidos
hidrotermales entre 600 y 300”c a 0.5 kb y 2 kb. (1)
Concentraciôn de W en equllibrlo con rocas graniticas (2) en 
equllibrlo con calclta (3) rango de temperatura con solubllldad 
retrôgrada de la scheelita a 2 kb. Tornado de NEWBE31RY y EINAUDI 
(1981). (B) Solubllldad del wolframlo y compuestos dominantes
de éste en disoluclones hidrotermales con pH 5 y XCOa de 0.1. 
(1) 0.1 mCa** y 0.5 kb., (2) 0.01 mCa^* y 2 kb. (3) mCa^*
deflnlda por la saturaclôn en calclta a 0.5 kb. (4) mCa^*
deflnlda por la saturaclôn en calclta a 2 kb. Compuestos de
wolframlo (a) CaW04 (aq. ) (b) W0« (c) NaHWO* (d) HWO»' (e)
H2WO4. La linea gruesa represents el contenldo de W total. En
ordenadas log m£U y en abc1sas la temperatura (°C). Tornado de
NEWBERRY y EINAUDI (1981).
278
simllares a las nuestras (XCOz-0.1, pH-5 y mCa^*=0.01, P=0.5 kb) 
la scheelita pueda precipitar de una disolucidn, en la que el W 
aparece preferentemente en forma de H2WO4, HWOi y NaHW04, 
exclusivamente entre los 400 y 300°C (la solubllldad baja da 
3000 a 900 ppm), ya qua la solubllldad dlsmlnuye con el aumento 
de temperatura (FIG.104). Estas altas concentraclones de W en 
los fluidos hidrotermales son acordes con los andllsls de 
Incluslones fluidas reallzados por RANKIN (1985) en Costabona 
(hasta 150 ppm W). La exlstencla de solo un pequeno salto en la 
solubllldad expllca, segun estos autores, porqué los skarns con 
W son muy raros en ambiantes eplzonales. Las solubllldades 
calculadas por estos autores son muy superlores a las estlmadas 
por HIGGINS (1985, 1.5 ppm entre 350 y 300"C); sin embargo este 
autor estudla el efecto del pH, demostrando que el Incremento de 
éste es muy eflcaz para precipitar la scheelita (el Incremento 
de una unidad en el pH baja la solubllldad a 0.5 ppm), factor no 
considerado por NEWBERRY y EINAUDI (1981). La Influencia de la 
salinidad parece ser también muy importante (HENDERSON y 
MANNING, 1984) pero no existen datos al respecto.
Estas concluslones expllcan porqué en Almadenes el W solo 
aparece en las etapas de menor temperatura del s k a m  (clorititas 
y en menor grado skarn anfibolitlco) y présenta un carécter muy 
independiente del resto de la mineralizacidn. Solo este descenso 
de la solubllldad a baja temperatura (o un Incremento brusco del 
contenldo en W del fluido) es capaz de hacerla precipitar sélo 
en esta etapa, aun a partir de fluidos muy rlcos en W (hasta
3000 ppm). Sln embargo, a mayores presiones (entre 1.5 y 2 kb.,
e.g., Costabona, GUY, 1979, Carro del Diablo, CASQUET y TORNOS, 
1984) aparecen dos generaclones de scheelita, una de alta 
temperatura (>450“c) y otra de baja temperatura, separadas por 
un màxlmo de solubllldad, lo que concuerda con los datos de 
POSTER (1977) y NEWBERRY y EINAUDI (1981).
VII.6.6.- Transporte y  precipitacidn otros






















































C D E F tPPECIPITACIOr
0.0 0.0 0.0 0.0 A «=> B ■ 99%
36.5 41.6 36.1 36.1 A = > C » ???
63.4 57.7 62.8 62.7 C =*> D » 99%
0.0 0.1 0.1 1.1 A a=> E a ???
0.0 0.0 0.0 0.0 C a=> E a 99%
0.1 0.6 0.8 0.1 C a=> F a 99%
0.0 0.0 0.0 0.0
0.0 0.1 0.1 0.0
9.46e-3 2.49e-5 1.02e-5 9.73e-6
1960 5.18 2.11 2.01
0.5 15.4 32.5 13.2 A ==> B a 94%
99.4 84.5 67.4 86.8 A a=> C a 16%
0.1 0.1 0.1 0.0 C a=> D a 92%
0.0 0.0 0.0 0.0 A =a> E a 97%
C ==> E a 96%
1.56e-7 1.21e-8 4.78e-9 2.31e-7 C a=> F a DIS.
0.031 0.002 0.0001 0.045
0.1 0.1 0.1 1.6 A a=> B a 96%
0.0 0.0 0.0 0.0 A aa> C a ???
2.3 2.9 2.3 2.3 C ==> D a 95%
97.6 97.0 97.6 96.1 C ==> E a 98%
C aa> F a 96%
7.56e-4 3.66e-5 1.79e-5 3.23e-5
81.5 3.94 1.93 3.49
100.0 100.0 100.0 100.0 A a=> B a DIS
..16e—3 1.89e-2 4.06e-2 1.19e-3 A aa> C a 26%
142 2305 4944 145 C aa> D a DIS
A aa> D a DIS
C aa> E a DIS
C aa> F = DIS
CUAORO XXXVII. - Solubllldad del Pb, Au, Ag y Sb en equllibrlo 
con galena. oro natlvo, argent1ta y antlmonita, 
respectivamente, y proporclôn en % peso de los dlstlntos 
complejos en las condiciones médias de la alteraclôn àclda 
sobre granltos (A, C), skarn de baja temperatura (B y D) y 
clorititas (E y F) de Almadenes deflnidas en el CUADRO XXXV. 
Los datos en blanco Indican que no existen constantes 
termodinàmicas sobre el complejo a esa temperatura. % de 
preclpltaciôn refleja el % del metal precipitado en condiciones 
de saturaclôn entre dos tipos de alteraclôn como combinaciôn de 
enfriamiento, oxidaciôn o Incremento de pH. DIS indica que 
existe disoluciôn.
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calculado nediante las constantes de equllibrlo de BARNES 
(1979), HENLEY et alt. (1984) y SEWARD y BARNES (1987). Al Igual 
que en el caso del Zn, dominan los complejos clorurados, con una 
proporclôn:
complejos Cl">> HS » OH* » Pb^*>> Coi”
y el Pb précipita preferentemente por una basificaciôn del 
fluido. Asi, una disoluciôn saturada en equllibrlo con el 
granlto hldrotermallzado al reacclonar con el skarn puede 
precipitar hasta cas! 2000 mgr./lt a 300®C (FIG.lOO y 101 y 
CUADRO XXXVII). Estas solubllldades son superlores a estlmadas 
por BARNES (1979), que Indica para las disoluclones 
hidrotermales una capacldad de transporte entre 9 y 100 de ppm 
Pb. Los càlculos reallzados indican solubllldades màs bajas que 
a 300°C debldo a la falta de datos termodinàmicos del PbClS, que 
es el de mayor capacldad de transporte. La ausencia de 
cantldades significatives de Pb en la mlneralizaclôn en 
contraste con el Zn, al que es termodinàmicamente muy similar, 
lo interprétâmes como debido a la poca cantidad de éste en el 
fluido.
Los datos sobre el An (como Au*) se basan en los càlculos de 
SEWARD y BARNES (1987) y AHMAD et ait. (1987). Los complejos que 
se forman son
complejos HS~> Cl" »  Au*
sobre todo a bajas salinidades. El HAu(HS)z prédomina en los 
ambiantes reductores (CUADRO XXXVII), mientras que el Au(HS)^" 
se forma en condiciones intermedias. Su solubilidad depends 
bastzmte de la temperatura, sobre todo por debajo de los 250°, 
mientras que la deposiciôn a mayor temperatura esté condicionada 
por la composiciôn de la disoluciôn. Asi, en las FIG.lOO y 101 
se observa que el Au précipita de una manera irregular, bien por 
reducciôn, bien por oxidaciôn, aunque es la combinaciôn de la
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oxidaciôn e incremento del pH el mecanismo màs eficaz (KRUPP y 
SEWARD, 1988). Aunque en condiciones muy àcidas pueden llegar a 
transportarse hasta algunas ppm de Au, éste es generaImente muy 
insoluble. Los càlculos reallzados Indican que en el skarn de 
Almadenes se podria depcsltar entre el 9 2 y 97% del Au de la 
disoluciôn saturada, esto es aprox. 0.025 mg/lt. La ausencia de 
éste en la mlneralizaclôn, por lo tanto, parece deberse a la 
poca cantidad de Au en el fluido (<0.001 ppm).
Las constantes de equllibrlo para la &g en equllibrlo con 
araentlta se han basado en los datos de BARNES (1979), AHMAD et 
ait. (1987) y WOOD et ait. (1987). Por enclma de los I00“c, la 
solubilidad de la Ag esté muy poco Influenclada por la 
temperatura (BARNES, 1979, SEWARD y BARNES, 1987). Présenta un 
comportamlento muy similar al del Pb y Zn, a los que se asocla 
comunmente, aunque tamblen puede precipitar de una manera màs 
Independiente o llgada al Au por camblos redox (FIG.lOO y 101). 
La plata présenta un comportamlento distinto al Aü, ya que los 
cloruros son los ligandos dominantes a 300° (AgCli 
fundamentalmente) y es probable que tambien lo sean a 350°C, 
aunque el HAg(HS)z ha sido interpretado, por analogia con el Au, 
como el complejo màs importante de la Ag por WOOD et ait. 
(1987); sin embargo, en nuestro caso los datos obtenidos Indican 
que la proporclôn de éste es muy baja, ya que no supera el 5% a 
300°C (CUADRO XXXVII).
El Hq es muy soluble como en estas disoluclones y su 
preclpltaciôn esté muy condicionada por la temperatura y acidez 
(TORNOS y LOCUTURA, 1988). Al igual que en el caso del Au, su 
ausencia en la mlneralizaclôn solo puede interpretarse como 
debida a la poca cantidad de Hg en los fluidos (<1 ppm)
El gb en. equllibrlo con antimonita aparece en este rango de 
pH como Sb(0H)3 (WOOD et ait., 1987), y puede alcanzar
concentraclones de hasta 5200 ppm a pH €, donde es màs soluble 
que a pH àcidos (141-527 ppm). Este comporteuniento expllca lo 
raro que es el antimonio en procesos de skam, formados en un 
rango de pH y fOz intermedios.
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VIII.- CONCLUSlOWES SOBRE LA MINERALI2ACI0N QS. CERRO Q£ 
ALMADENES.
La mlneralizaclôn de Cerro de Almadenes es fruto de la 
alteraclôn metasomàtlca de màrmoles, granltos y gnelses por 
disoluclones hidrotermales perlgranitlcas durante la época 
tardlhercinlca. La evoluclôn del proceso es muy compleja y està 
condicionada por la superposlclôn de eventos tectônlcos en una 
banda de clzalla canalizada, en este sector, a favor de màrmoles 
dolomitlcos, y llmitada a ambos lados por granltoldes y gnelses. 
Estos granltoldes son anterlores al proceso hldrotermal y no 
guardan relaciôn genética con el mlsmo; la fuente probable de 
los fluidos que clrculan por la clzalla se discute en la Tercera 
Parte. Flnalmente, en la zona exlsten dos generaclones de digues 
diabàslcos, con direcclones E-W y N-S.
La alteraciôn hidrotermal es posterior a la tectônica düctil 
hercinica y es correlacionable, en su mayor parte, con la 
evoluciôn de la fracturaciôn düctll-fràgil tardihercinica del 
Slstema Central. Esta alteraciôn se divide en dos grandes 
episodios; un primer proceso hidrotermal, desconectado de 
estructuras mayores (etapa 0), y otro posterior, fruto de la 
reactivaciôn del sistema hidrotermal a màs baja temperatura por 
efecto de la zona de clzalla (etapas 1 a 3). El desarrollo de 
las diversas faciès siempre es muy irregular y condicionado por 
la tectônica (FIG.7).
Los fluidos que intervienen en la formaciôn de estas rocas
hidrotermales son muy monôtonos; son disoluclones hiposalinas
(menos àe 8% NaCl equivalents ), muy pobres en COz (XCOz menor de
0.05) y HF (fHF, 10"^ '^  a 10'^®^); la proporclôn de ZS es 
relativamente elevada (entre 0.004 y 0.01 m), fundamentalmente 
como HzS. Existe una disminuciôn progrèsiva de la temperatura y 
presiôn de fluidos del ambiente de mlneralizaclôn, desde los 500 
a los 200°C y desde de 1 Kb. a cerca de la curva L-V,
respectivamente; la mayor intensidad de la alteraciôn
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hidrotermal se produce entre los 300 y 350‘*C, correspondienta a 
las etapas II y III.
Los fluidos hidrotermales que clrculan por las rocas 
graniticas muestran un desequlllbrlo con el tampdn cuarzo - 
moscovite - feldespatos, que se manlflesta en la aparlclôn de 
fendmenos de alcallnlzacldn en la etapa I (eplslenltas) y una 
alteraclôn àclda (pH cercano a 4) durante las etapas II y III. 
Dentro de los skams existe una evoluclôn progrès 1 va desde los 
pH cercanos a 7 del skarn de alta temperatura hasta el pH 
cercano a 5.5 en la etapa III. En ésta ültlma, la presencia de 
clorititas tanto sobre el granito como sobre el skarn, sugiere 
que los fluidos se han equilibrado en ambos conjuntos.
- La etapa de alta temperatura (Etapa 0) produce un skarn 
granatopiroxenitico, formado por granate andraditico, 
localmente muy rlco en Sn, que es sustituido por un skarn 
piroxenitico con hedembergita, algo de grafito y abundante 
esfalerlta.
Este se ha formado a temperaturas relativamente altas 
(400-500°C), en un ambiente epizonal, con 1 kb. de presiôn 
litostàtica (similar a la hidrostàtica) y en un régimen de fOz 
que evoluciona a tipos progrèsivamente màs reductores, desde 
por encima del tampôn Py-Po-Mt a incluso por debajo del tampôn 
QFM (FIG.105); la fugacidad de azufre se mantiene muy baja 
durante toda esta etapa (CUADRO XXXVIII).
La evoluciôn de este s k a m  lleva asociado un incremento en 
la actividad del Al, Mn y Mg, que se manifiesta en la mayor 
proporclôn de molécule de johansenita y diopsido en los 
piroxenos y de grossularia en el granate; en los granates no 
existe tendencia al enriquecimiento en Mn. Los piroxenos 
muestran un mayor enriquecimiento en Mn en los tipos 
mineralizados que en los estériles.






FIG.105.- Esquema resumen de la evoluciôn de la fOz con la 
temperatura durante la formaciôn del skarn. (1) Tampôn HM (2) 
Tampôn QFM (3) Hd+Oa = Ad+Mt+Q (4) CCO2 para XCO2 = 0.05 (5) 
Py+Mt = Po*02 (tampôn Py-Ht-Po). Cada etapa tectônica lleva 
asociada una variaciôn en las condiciones fisicoquimicas del 
medio, (a) Skarn de alta temperatura. (b) Skarn intermedia (c) 
Skarn epldotitico. (d) y (g) Skarn de epidota+clorita. (e) 
Skarn anfibôlico. (f) skarn ilvaitico. (h) Cloritita II.
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lentejones relictos por efecto de la superposicldn de etapas 
hidrotermales posteriores. EstA desconectado genéticamente del 
resto de la alteraciôn hidrotermal, ya imbricada con el 
desarrollo de la zona de cizalla.
Una etapa de temperatura intermedia (Etapa I). En las rocas 
graniticas consiste en una episienitizaciôn de las mismas 
controlada por fracturas de direcciôn 90-100*. En la Serie 
Verde esta etapa se manifiesta probablemente por la apariciôn 
de un skarn intermedlo, formado por grossularia, diopsido, 
idocrasa y epidota, y por otro en el que domina la epidota 
(skarn epidotitico).
Las episienitas son fruto de la desilicificaciôn 
hidrotermal de los granites en un intervalo de 385-400*C a 
presiones hidrostàticas de 0.3 a 0.5 kb., y 1 kb. de presiôn 
litostàtica.
El skarn intermedlo supone un ceunbio en las condiciones de 
formaciôn con respecto al de de alta temperatura, con 
apariciôn de granates y piroxenos ricos en Al y Mg 
respectivamente; los contenidos en Mn son caracteristicamente 
bajos durante la mayor parte del s k a m  intermedlo, aunque los 
granates màs tardios muestrzm un fuerte enriquecimiento en 
molécula espessartinica. La simpleza de las paragénesis no 
permite définir la evoluciôn de este skarn; parece haberse 
formado entre 350 y 450°C, en condiciones ligeramente màs 
oxidemtes que el de alta temperatura, entre los tampones QFM y 
NNO; el skarn epidotitico es de condiciones algo màs oxidantes 
que el intermedlo.
La Etapa II es sincrônica con el desarrollo de una cizalla 
düctil-fràgil que evoluciona en el tiempo desde normal 
direccional (sinestral en su conjunto) a normal, con direcciôn 
global de 110-120° y buzamiento de unos 45°SW. La cizalla 
produce una intensa deformaciôn en la Serie Verde y granltos, 
llegando a generar dos bandas de ultramilonitas, una en el
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interior de la primera y otra en el contacte con los granltos. 
Tanto dentro de la Serie Verde como de las rocas graniticas 
aparecen unas brechas hidrotermales tardias, que cortan a 
todas las litologias previas.
Sobre los granltos se produce una intensa tectonizaciôn 
düctil-fràgil, con desarrollo de protocataclasitas a 
ultramilonitas. A esta deformaciôn se asocla una alteraciôn 
hidrotermal âcida (pH cercano a 4), con destrucciôn de 
feldespatos y biotitas y cristalizaciôn de sericitas y 
cloritas; este proceso culmina con la formaciôn tardia de un 
granito silicificado, con cuarzo, sericita, clorita y 
almandlno.
En las zonas màs internas o deformadas de la Serie Verde se 
forma un skarn anfibolitico, directamente imbricado con la 
deformaciôn. Està compuesto por actinolita - tremolita, junto 
con cuarzo, epidota y minérales metàlicos; localmente aparecen 
unas subfacies con biotita o ilvaita. El grueso de la 
mlneralizaclôn del yacimiento està ligada a este skarn 
anfibolitico, estando compuesta por magnetita, esfalerlta, 
calcopirita, casiterita y sulfosales de Bi-Pb-Cu-Ag; la 
scheelita es màs escasa.
En las zonas màs extemas, en contacte con los gnelses, se 
desarrolla un skarn de epidota y clorita, con una 
mlneralizaclôn de pirita, esfalerlta y calcopirita. 
Flnalmente, existe un s k a m  oxidado, de desarrollo muy local, 
caracteri z ado por la presencia de hematites, junto con la 
epidota, anfiboles y clorita.
El s k a m  anfibolitico se desarrolla a temperaturas entre 
310 y 375*C, con presiones hidrostàticas entre 0.2 y 0.6 kb 
para presiones litostàticas cercanas a 1 kb. La fugacidad de 
oxigeno es intermedia entre los tampones Py-Ht-Hm y HM, 
mientras que la de azufre està controlada por el equilibrio 
Py-Mt. Localmente existen faciès residuales desarrolladas a
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f02 y fS2 sensiblemente màs bajas, como es el caso del skarn 
ilvaitico.
La alteraciôn de las rocas igneas se produce entre 250 y 
370°C, a presiones similares a las de la Serie Verde, aunque 
con fugacidades de oxigeno màs bajas y de azufre algo màs 
altas que en ésta.
La formaciôn tardia de las brechas, tanto sobre el granito 
como sobre la Serie Verde, està ligada a fenômenos de 
ebulliciôn del sistema hidrotermal.
La Etapa III corresponde a una nueva fase de reajuste 
tectônico, que no tiene équivalente regional, con desarrollo 
de una fracturaciôn distensiva de tipo normal de 
comportamlento màs fràgil. La alteraciôn hidrotermal se 
restringe al contacte entre los granltos y la Serie Verde, 
donde se localiza el movimiento, produciendo una cloritizaciôn 
masiva sobre ambas litologias. Estas clorititas estàn formadas 
por clorita y cuarzo y en menor proporclôn sericita; las 
desarrolladas sobre la Serie Verde tienen minérales càlcicos 
(epidota, anfibol) y una mayor proporclôn de mlneralizaclôn. 
Esta ultima està formada por los mismos minérales que el skarn 
anfibolitico, pero la proporclôn de scheelita es sensiblemente 
superior.
En el contacte gnelses - Serie Verde se desarrolla un sk a m  
de epidota y clorita, continuaciôn del ligado a la etapa II. 
Flnalmente, dentro de las bandas episieniticas se forman 
clorititas masivas y estériles, formadas por clorita con algo 
de sericita.
La formaciôn de las clorititas y s k a m  de epidota + clorita 
parece ligada a fenômenos de ebulliciôn en un rango de 
temperaturas entre 250 y 340°C a lo largo de la curva 
liquido-vapor y en condiciones de fOz y fSz definidas por el 
tampôn clorita - pirita - magnetita. La presencia de fenômenos
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de ebulliciôn implica una fuerte erosiôn desde la instauraciôn 
del sistema hidrotermal a la formaciôn de estas rocas (presiôn 
litostàtica entre 0.3 y 0.6 kb.). El menor pH de las rocas 
situadas en la zona màs externa de la Serie Verde hace que 
estas se formen a una menor fOz y mayor fSz que las situadas 
en las zonas màs internas de ésta; este fenômeno se traduce en 
la formaciôn de pirita y estannina a costa de la magnetita y 
casiterita.
- Dentro de la Etapa tardia I V  se han englobado procesos 
hidrotermales désarroilados a temperaturas por debajo de los 
250*C. A ésta se asocian filones de cuarzo epitermal, que 
aparecen relacionados con fracturas dextrales de direcciôn 
NME-SSH. Dentro de la zona mineralizada esta etapa se 
manifiesta por la retrogradaciôn de minérales del skarn a 
cuarzo, calcita y arcillas y el desarrollo de pequeAas venas 
de cuarzo, fluorita, barita y calcita con removilizaciôn local 
de metàlicos. Asimismo, existe una sustituciôn de los màrmoles 
por silice microcristalina.
Coetàneo con las etapas de alteraciôn sobre los màrmoles y el 
granito tiene lugar un metasomatismo sobre los paragneises 
fémicos y ortogneises, que muestran una evoluciôn muy variable 
con formaciôn de périskarns y alteraciones de tipo àcido, 
llegando estas ultimas a formar silicificaciones similares a las 
desarrolladas sobre el granito.
La reacciôn del fluido con los màrmoles tiene una evoluciôn 
muy variada, pero en general, existe un aporte casi continue de 
Fe y en menor grado Si, Al y Mn. En las rocas graniticas la 
evoluciôn metasomàtica es menos compleja, con un lavado inicial 
durante la episienitizaciôn de la silice, K, Mg y Fe y un aporte 
de Na. La etapa II impi ica un aporte de Fe, Mg y en los ültimos 
estadios Si (granito silicificado), Ca y Mg (ultramilonita); 
esto ültimo probeüslemente por interacciôn con la Serie Verde. La 
cloritizaciôn tardia supone un aporte masivo de Fe. La 
diferencia de comportamlento entre eunbas litologias para una
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ünica composiciôn de fluidos esté motivada exclusivamente por el 
pH y la mineralogia del protolito; la composiciôn final de las 
clorititas esté totalmente controlada por la composiciôn del 
fluido.
Los metales son transportados en forma de diverses complejos 
metàlicos; complejos clorurados de Zn, Pb, Cu y Sn, complejos 
(OH) de Sn y tiosulfuros del Cu. El mecanismo fundamental de 
precipitacidn del Zn y Cu es el incremento del pH produc i do en 
las disoluclones al interaccionar con la Serie Verde, que 
produce un paso del HzS a ESol~ y una desestabilizaciôn de los 
complejos. En el caso del Sn la precipitacidn està ligada a la 
combinaciôn de enfriamiento, oxidaciôn y basificaciôn; la poca 
capacldad de transporte de éste a bajas temperaturas hace penser 
que el Sn présente en la mlneralizaclôn proviene en parte de la 
destrucciôn del skarn de alta temperatura. El H muestra un 
comportamlento geoquimico independiente y su precipitacidn 
parece ligada al incremento de la aCa^*/aH*^ y pH del fluido, 
que desestabiliza los complejos H2WO4, HWOi y NaHW04 ; la 
ausencia de éste en las etapas 0, I y II de formaciôn del skarn 
es debida a su ausencia en los fluidos hidrotermales. Asimismo, 
la poca cantidad de Pb, Ag, Au y Hg en la mlneralizaclôn puede 
ser explicada por la poca cantidad de éstos en los fluidos, ya 
que se dan condiciones preferentes de precipitacidn; la falta de 
Sb es debida probablemente a que los mecanismos de precipitacidn 
en Almadenes no son suficlentes como para precipitarlos. La 
ausencia de mlneralizaclôn metàlica en las rocas graniticas 
alteradas es debida probedïlemente al pequeno cambio de pH que 
experiments el fluido en contacte con las mismas. Los estudios 
termodinàmicos reallzados muestran la alta capacldad de 
transporte de estas disoluclones hiposalinas.
La composiciôn de estos fluidos que clrculan por la zona de 
cizalla es muy similar a la de sistemas geotérmicos actuales, 
cuya composiciôn tiende a equilibrarse progrèsivamente con 
tampones caracteristicos de sistemas hidrotermales (e.g. 
GIGGENBACH,1988, 1980, MICHARD, 1985, DRUMMOND y OHMOTO, 1985).
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La reacciôn de estos fluidos con unos protolitos produce unos 
gradientes composicionales y un zonado metasomàtico; la 
composiciôn final de la roca parece estar totalmente definida 
por la del fluido (clorititas I sobre el granito y II sobre el 
skarn).
VINDEL (1980) y BARBIER (1986), entre otros, han propuesto la 
existencia de una mlneralizaclôn previa volcanosedimentaria de 
Cu-Zn-Fe e intercalada entre los màrmoles, que ha sido 
removilizada y superpuesta por una perigranitica de W-Sn. Ambos 
se basan en la presencia de posibles niveles con componente 
volcànica intercalados entre los màrmoles y paragneises fémicos 
(brechas, rocas volcànicas bàsicas, anfibolitas...), que por 
otro lado no han sido descritas en ningün otro punto del Sistema 
Central Espanol. Las ünicas mineralizaciones estratoligadas del 
Sistema Central Espanol parecen ser las concentraclones de Fe-Cu 
citadas por CASQUET y FERNANDEZ CASALS (1981) en las anfibolitas 
de Pinuecar, situadas muy lejos y en distinto nivel 
estratigràfico que éstas. Los datos de tipo geolôgico indicam 
que las rocas descritas son de tipo tectônico o hidrotermal y 
claramente posteriores a los granltos, por lo que no se puede 
invocar estos argumentes como base para una mlneralizaclôn de 
influencia volcànica. Los datos expuestos en los apartados de 
petrografla (cap.III) y de aspectos termodinàmicos (VII), asi 
como los se discuten en la Tercera Parte (III.4.2) indiceui que 
una actividad hidrotermal perigranitica es suficiente para 
explicar todas las litologias y mineralizaciones del àrea, y no 
es necesario invocar a mecanismos previos de preconcentraciôn 
para explicar la mlneralizaclôn de Almadenes; un circuito 
hidrotermal de larga duraciôn puede hacer precipitar una 
mlneralizaclôn de estas caracteristicas en un ambiente 
apropiado.
El s k a m  de Almadenes présenta unas caracterlsticas lo 
suficientemente complejas como para no ser claslficable dentro 
âe los esquemas definidos por EINAUDI et ait. (1981), EINAUDI y 
BURT (1982) o MEINERT (1983). Unicamente se parece al skam
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polimetàlico de Darwin (NEWBERRY, 1987), con asociaciôn similar
(Pb-Zn-Ag-W-Cu-Au) al de Almadenes; sin embargo, este skarn es
fruto de la superposlclôn de distintas intrusiones y sistemas
hidrotermales asociados, fenômeno no observado en Almadenes.
A efectos tipolôgicos sus rasgos principales son:
- Los piroxenos y granates tienen compcsiciones y tendencies 
similares a los de los skarns de Zn-Pb y W, con evoluciones 
hacia términos menos ricos en Fe y màs ricos en Mn. Los del 
skarn intermedlo son màs complejos, ya que los piroxenos 
tienen evoluciones de tipo Cu o Fe, mientras que los granates 
las tienen de W o Zn, con enriquecimiento progrèsivo en Mn 
(FIG.33 y 36).
- La asociaciôn hedembergita - andradita no es tipica de skarns 
con W.
- La composiciôn de los anfiboles corresponde bien a los de los 
skams de Zn-Pb.
- La presencia de ilvaita en el skarn anfibolitico es un hecho 
propio de los skarn de Zn-Pb o Fe, nunca W o Sn.
El granito de Navalcubilla, al que parece asociarse la 
mlneralizaclôn (Tercera Parte), es mucho màs àcido (74%Si02) 
que los tipos medios definidos por MEINERT (1983) para skarns 
de Zn (X=66%Si02) y W (X=69%Si02), pero es bastemte similar a 
ligados a skarns con Sn (75-78%Si02).
- Los altos contenidos en Zn y Mn, asi como la relaciôn con 
disoluclones hiposalinas y pobres en CO2, del s k a m  de alta 
temperatura, son fenômenos caracteristicos de los skarns 
distaies de Zn-Pb.
La asociaciôn geoquimica con Zn y Sn en el de alta 
temperatura, Sn-Cu-Zn (Bi-Pb-Ag) en el anfibôlico y Sn-Cu-Zn-W 
(Bi-Pb-Ag) en las clorititas, asi como el bajo contenldo en Pb 
de todo el skarn no concuerdan con ninguna tipologia descrita.
- El skarn evoluciona desde los tipos reductores de NEWBERRY 
(1983), con grafito y hedembergita a tipos moderadamente 
reducidos con gremate subcàlcico y faciès realmente oxidantes, 
con actinolita, clorita y epidota.
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A partir de estos datos, parece que el skarn de Almadenes, y 
por extensidn los s k a m  càlcicos polimetàlicos del Sistema 
Central Espanol, parecen corresponder a un tipo distinto de 
skarn a los descritos hasta el raomento. Sus caracteristicas 
geolôqicas y asociaciones geoquimicas, intermedias a los de los 
skarns de W-(Sn) y Zn-Pb, indican que son los équivalentes 
distales de los skarns de W-(Sn) que abundan en todo el Macizo 
Hercinico (CASQUET y TORNOS, 1989).
El desarrollo de esta mineralizacidn es fruto de la 
interseccidn de varios metalotectos, taies como:
Presencia de unos màrmoles, como trampa geoquimica de 
fluidos hidrotermales.
Intrusiôn somera de un leucogranito peraluminico 
mineraiizante.
- Superposicidn de una zona de cizalla que canaliza estos 
fluidos y aumenta la proporclôn relativa de alteraciôn 
retrôgrada del skarn y mineralizaciones asociadas.
Esta conjunciôn de metalotectos es la que ha produc i do un 
depôsito minerai de caracterlsticas especiales, tanto por su 
tipologia como volumen de mineralizacidn dentro del conjunto 
metalogénicamente pobre del Sistema Central Espanol.
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SEGUNDA PARTE 
OTROS SKARNS EN EL SISTEMA CENTRAL ESPANOL
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I.- LOCALIZACION X ÇLASIE1CACIQN
Aunque el skarn de Almadenes es, desde el punto de vista 
econdoico, el màs importante del Sistema Central EspaAol, 
existen otros muchos de menor tamaAo pero de indudable interés 
petrogenético. Aparecen disperses por todo el Sistema Central, 
en relacidn directa con los niveles de màrmoles y rocas de 
silicates càlcicos y han sido agrupados por sus caracterlsticas 
geogràficas y geoldgicas en cuatro grupos:
* Skarn magnésico con Sn-H: Skarn del Carro del Diablo.
* Skarns càlcicos con H: Skarns de la Laguna de los Pàjaros y 
ArtiAuelo
* Skarns càlcicos con Fe: Skarn de Arroyo Zancado, Valdemartin y 
La Paradilla.
* Skarns càlcicos polimetàlicos: Skarns de Hondalizas, Revenga y 
La Cabeza.
y cuyos rasgos générales han sido descritos en TORNOS y CASQUET 
(1985a y b) y CASQUET y TORNOS (1989); su situacidn geogràfica 




tj j Cn«it tttfco
Mdrm«i«« f r«e«« «« «Aearec coiocM (tCI
$0^0 Cùf09ri/0àot
G**M fo no w w  
Cm## m^ ahtKm 
fteco# ' 4# «ikcoYOf c«(c<M (tO
Orieqrwt 4 #  ft**#»#»
^  Or»ogm#% d# FW #* y CeMtru«*09
^ ^ 3  OrioottM d«l fto t*  d# M Ct«rvft 
m  Orfaqrvi teucdcrqneo
Gnmt OH <v/7i#q# Mffxvtfn




FIG.106.- Esquema geolôgico del macizo 





Cotos (3) y ArtiAuelo (4). Tornado de TORNOS (1981).
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II.- SKARN MAGNESICO WOLFRAMIO-ESTANO; EL SKARN DEL CARRO DEL
DIABLO
11.1.- INTRODUCCION
Se encuentra en la vertiente Este del macizo de Penalara, a 
una altura de unos 1550 m. y esté cortado por una pista forestal 
que sale del pueblo de Rascafria. Este skarn, sin labores 
mineras, ha sido objeto de un trabajo previo (CASQUET y TORNOS, 
1984), en el que se basa gran parte de la descripciôn.
El s k a m  del Carro del Diablo aparece en un "roof pendant" en 
el borde NW del stock granitico de Rascafria-El Paular (FIG.106 
y 107, TORNOS, 1981, CASQUET y TORNOS, op.et.). Este "roof 
pendant" tiene unas dimensiones hectométricas y esté formado 
por ortogneises, paragneises, màrmoles y rocas de silicates 
càlcicos. El contacte del granito con el encajante metamôrfico 
es subhorizontal en la zona del skarn y corresponde al techo del 
plutôn, mientras que hacia el N este contacte se verticaliza, lo 
que parece ser debido al comienzo de la pared del éste 
(FIG.107). En la zona de cüpula se localiza una alteraciôn 
hidrotermal que ha afectado muy poco al granito (endoskam), y 
en mucha mayor medida a los màrmoles (skarn magnésico), rocas de 
silicates càlcicos (skarn càlcico) y gneises (periskam); 
finalmente, otro tipo de alteraciôn hidrotermal que aparece en 
todo el macizo granitico son las episienitas.
11.2.- CARACTERISTICAS GEOLDGICAS REGIONALES
La sucesiôn litolôgica del encajante es compleja y ha sido 
estudiada en detalle por TORNOS (1981). Consiste en paragneises 
de distintos tipos con intercalaciones de màrmoles y rocas de 
silicatos càlcicos; en contacto con esta serie aparece un 
conjunto de gneises glandulares y bandeados migmatiticos con 
pocas intercalaciones de rocas de silicatos càlcicos, 
anfibolitas y màrmoles (FIG.107 y 108). Flnalmente, este 
conjunto està intruido por ortogneises glandulares y












FIG.107- Mapa geolôgico de detalle del skarn del Carro del 
Diablo. (1) Paragneises fémicos (2) Rocas de silicatos càlcicos 
(3) Màrmoles dolomitlcos (4) Ortognels glandular, facies 
Morcuera (5) Leucognelses (6) Ortognels glandular, facies 
Reventôn (7) Apôflsls granitlca cataclasltlca (8) Leucogranltos 
aplcales (9) Adamellitas (10) Recubrlmlento postpaleozolco (11) 
Fracturas (12) Cabalgamlento (13) SInforma F3 (14) Direcciôn y 
buzamiento de capas (IS) Capas horizontales. Las zonas 
punteadas son las de skarnlficaciôn. El corte B-B" es el de la
plsta. dlbujado en 
(1984).
la FIG.108. Tornado de CASQUET y TORNOS
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leucognelses de carécter peraluminico.
El conjunto està afectado por dos fases tectônicas mayores 
sinesquistosas y sinmetamdrficas de direcciôn meridiana y otras 
dos menores, que producen esquistosidades y retrometamorfismo 
locales. El metamorfismo regional en el sector, previo al 
emplazamiento del granito, es de alto grado (zona de Fk + Cord + 
Sill, con unas condiciones màximas estimadas de 780150*C a Pi de 
5 kb, TORNOS y CASQUET, 1982), con desarrollo generalizado de 
migmatizaciôn en las litologias apropiadas (Gneises bandeados y 
glandulares).
En el àrea, aparté del skarn del Carro del Diablo, existen 
pocos indicios (TORNOS, 1981, IGME, 1984). Hay algunos skarns 
con W en el Val le del Artinuelo y que se describen
posteriormente, un indicio filoniano de cuarzo con arsenopirita
A S ^ . 3 6  ^ 0 . 3 o ) '  ( F % . 3 3  ^ = 0 . 0 1  ® 0 . 6 6  ^ '  C S l C O p i r i t a
y pirrotina (Fe^ 0 9 ^ 0 5 2  ^ Y situado jus to en el contacto
de los ortogneises con el granito.
II.3.- EL GRANITO Y SUS ALTERACIONES HIDROTERMALES
El granito de Rascafria-El Paular, en contacto con el s k a m  
del Carro del Diablo, ha sido estudiado en detalle por APARICIO 
et ait. (1973). Es un cuerpo de paredes verticales y techo 
subhorizontal con contactes intrusivos en las rocas metamôrficas 
excepte en el borde este, donde termina contra la falla
posthercinica de El Paular (FIG.106). El stock està formado por 
granitos de grano grueso y en menor grado adeumellitas que 
parecen haber intruido a favor estructuras extensionales de 
direcciôn N-S (CASQUET, com.pers.). Tiene una estructura 
isôtropa, aunque en el nücleo aparece una cierta esquistosidad 
de fractura (APARICIO et ait., op.ct.). Corresponde, por lo 
tanto, al conj unto denominado G* en la Introducciôn y pertenece 
geoquimicamente a los términos evolucionados de una serie con 
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En la zona prôxima al techo y junto al skarn, afloran faciès 
leucograniticas, principalmente de grano fino a medlo, y 
formadas por cuarzo, ortosa, oligoclasa àcida, biotita, 
andalucita, cordierita y moscovita tardimagm&tica. Estas parecen 
pasar de manera graduai a los tipos de grano grueso, indicando 
una débil zonacidn cerca del borde. En su interior hay pequehas 
masas y nidos de pegmatites, con cuarzo, albita, moscovita y 
turmalina. Probablemente también en relacidn con éstos existen 
unos digues apliticos con potencia de hasta 5 m .  y algunos km. 
de longitud que aparecen en la zona de techo del plutdn 
emplazados a favor de la foliaciôn dominamte. Finalmente, los 
leucogranitos muestran una débil alteraciôn hidrotermal 
deutérica, con sericitizaciôn de los feldespatos y andalucita, 
pinnitizaciôn de la cordierita y cloritizaciôn de la biotita.
Los datos analiticos del leucogranito (Anal.51 y 52, AMEXO I) 
indican que éste es una roca muy écida (74-76% SiOz) y 
fuertemente peraluminica (FIG.5). Este granito présenta 
contenidos elevados de Sn (20 ppm), W (10 ppm) y Nb (10-20 ppm), 
tipicos de granitos prôximos a mineralizaciones (LOCUTURA y 
TORNOS, 1985). Los contenidos en metaies base (Zn, Cu y Pb) son 
tambien similares a los de los gremitos metalogénicamente 
fértiles del Sistema Central (CASQUET y TORNOS, 1984).
El plutdn granitico genera un metamorfismo de contacte, 
previo al desarrollo del skarn, con formaciôn de andalucita, 
cordierita y opacos en rocas aluminicas y recristalizaciôn de la 
paragénesis metamdrfica en los mârmoles.
II.3.1.- episienitas
Aparecen en el plutdn de Rascafrla-El Paular afectando a 
todos los tipos de granito, aunque son més frecuentes en la zona 
apical y cercanias del skarn. Son cuerpos cilindricos o 
lenticulares de direccidn NE-SW y potencia de hasta 5 m. en los 
que el granito esté totalmente hidrotemalizado y trernsfomado 
en una roca pzurda, muy porosa y con intensa alteraciôn
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supergénica asociada. Como relictos de la roca original se 
conservan fenocristales de feldespato potàsico muy corroidos en 
una matriz neoformada de albita y agregados fibrosorradiados de 
clorita. Son caracteristicos los grandes cristales de pirita en 
los bordes de las cavidades y que estén muy retrogradados a 
geothita.
Al igual que en Almadenes, interprétâmes estas episienitas 
como fruto de la circulacidn de fluidos hidrotermales a travée 
del granito completamente consolidado. Para la formaciôn de 
estas episienitas son necesarias presiones hidrostéticas 
inferiores a los 750 bars, poco compatibles con las de formaciôn 
del skarn (2-2.5 kb, CASQUET y TORNOS, 1984). Por lo tanto, y en 
contra de lo que pensabamos anteriormente, las episienitas 
parecen ser producto de un proceso independiente y probablemente 
posterior al desarrollo de la mayor parte del skarn, separado de 
éste por un levantamiento y nueva apertura del sistema 
hidrotermal.
Para la presiôn de fluidos mencionada las episienitas se han 
formado entre los 400°C (limite superior de la solubilidad del 
cuarzo) y 290°C (en base a la geotermometrla de cloritas, 
WALSHE, 1986) con una fOz entre 10'^‘ ® y 10'“ '^  bars y fSz 
entre 10'* y 10'^ bars a 300“c, esto es, en condiciones bastemte 
màs oxidzmtes y sulfuradas que el skarn.
Un hecho a destacar es el pequeAo contenido en elementos 
metâlicos de estas episienitas (FIG.113), inferior incluso al 
del granito, lo que indice que durante la hidrotermalizaciôn 
éstos han sido intensamente lixiviados.
II.3.2.- £1 éndOBKam
En unas pequenas masas pegmatiticas en contacte directe con 
los mérmoles se ha reconocido recientemente un pequeAo 
endoskam. Consiste en un reemplazamiento masivo por albita y 
clinopiroxeno con abundante esfena y apatite. Esta roca esté
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atravesada por venas de granate y clinopiroxeno (COLLADO et
alt., 1987).
II.4.- LOS MARMOLES Y EL EXOSKARN
Los mÂzmoles régionales son dolomiticos y presentan 
asociaciones minérales tipicas de metamorfismo de alto grado con 
calcita, dolomita, clinohumita, forsterita, flogopita, espinela 
y magnetite muy accesoria (TORNOS, 1981). Localmente los 
silicatos y ôxidos estân englobados en gruesos cristales de 
carbonate, fruto probable de la recristalizacidn durante el 
metamorfismo de contacto, que no desestabiliza la paragénesis 
regional. El carécter dolomitico da estos mérmoles hace que el
skarn désarroilado presente una minéralogie tipicamente
magnésica, ya que el Mg se comporta como inerte y détermina la 
composicidn de éste (ZHARIKOV, 1970, EINAUDI et ait., 1981).
El skarn présenta un control estructural claro y en él se
pueden distinguir dos tipos, laminer y en venas; el contacto de
ambos con los mérmoles es siempre muy neto.
II.4.1.- Aspectos estructurales ^el skarn. Control tectdnico.
Los distintos tipos de skarn parecen ester relacionados con 
una sucesidn de episodios de fracturéeidn que condicionan un 
desarrollo irregular y complejo de cada una de las asociaciones. 
El anélisis estructural realizado indice que la alteraciôn 
metasomética sigue pianos independientes de la estratificaciôn 
(FIG.109). Mientras el skarn en venas àparece con direcciones 
muy variables, el skarn laminer sigue una ünica direcciôn de 70° 
con buzamientos subverticales al SH, por lo que es practiczunente 
perpendicular a la estratificaciôn.
Las direcciones del skarn en venas y la del skarn Izuninar 
coinciden con el sistema de fracturas y diaclasas mejor definido 





FIG.109.- Proyecclon estereografica equiangular de los pianos 
principales del skarn del Carro del Diablo. (1) Estratificaciôn 
de los màrmoies (So) (2) Skarn laminar (3) Skarn en venas.
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El anàlisis estructural mediante el método de RECHES (1983) 
muestra (FIG.109) que ambos tipos de skarn estàn desarrollados 
sobre pianos ligados a un proceso distensivo, relacionado 
probablemente con el emplazamiento del plutdn. Mientras que el 
skarn laminar sigue los pianos màs tempranos, el skarn en venas, 
mds tardio, se instala a favor de todos los pianos de tensidn. 
Estas direcciones se reflejan tambien en las fallas 
cartografiadas (FIG.107).
II.4.2.- £1 skarn laminar
Aflora cas! exclusivamente en una banda neta de direccidn 70° 
y 2-3 m. de potencia que es paralela a la falla Sur del contacto 
con el granito. Su desarrollo, al menos durante la etapa 
temprana, es previo al del skarn en venas, ya que es cortado por 
éste.
Esté formado por una alternancia ritmica de venillas oscuras 
subparalelas, potencia milimétrica (1-2 mm.) y muy continuas 
(varies metros) que dejan entre si capas mâs claras y ricas en 
carbonate de hasta 1 cm. de grosor; estas ültimas corresponden a 
relictos del màrmol fuertemente transformado en la banda de 
alteracidn (calcifiro). En detalle se puede observer cierta 
sinuosidad, con bifurcaciones y emastomasamientos a lo largo de 
su trazado.
El calcifiro consiste en un agregado de gruesos cristales de 
calcita con abundante fluoborita (EDAX, 2.7% SiOz, 0.4% AI2O3, 
48.7% MgO) en intercrecimientos slmplectiticos o como prismas 
aislados o en disposicidn radiada. En este calcifiro existen 
proporciones muy variables de condrodita (5.41% F, Anal.1, ANEXO 
II) en agregados incolores, forsterita (<1% FeO), flogopita y 
algo de espinela verde (<1% FezOs) relicta del màrmol original y 
muy retrogradada a clorita. La variaciôn en las proporciones de 
los minérales a lo largo de una misma capa carbonatada parece 
debida a cambios composicionales en la roca original, cuya 




FIG.110.- Composiciôn de los granates y piroxenos del skarn del 
Carro del Diablo y skarns câlclcos con W (Artiftuelo y Cotos). 
(1) Skarn en venas Carro del Diablo (2) Skarns de Cotos (3) 
Skarns de Artinuelo y Pijaros.
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El reemplazamiento tardio del calcifiro es raro, observàndose 
solo localmente una sustitucidn de la condrodita por otra màs 
rica en hierro y algo de clinocloro a costa de la condrodita y 
flogopita.
Las vénulas milimétricas presentan una mineralogia muy 
compleja que hemos separado en cuatro grupos sucesivos en el 
tiempo:
- Venas de clinopiroxeno (diopsido) con flogopita accesoria.
Venas de condrodita incolora con flogopita y grafito 
diseminado.
- Venas de reemplazamiento tardio que cortan a las anteriores 
definiendo una microzonacidn transversal. Estan formadas por 
una flogopita masiva (glimmerita, anal.49, ANEXO II), 
condrodita amarillenta (anal.2-3, ANEXO II), clintonita en 
haces radiados (Anal.1, ANEXO II) y minérales metélicos. Estos 
son scheelita alotriomorfa de 1-2 mm. de tamaAo, casiterita 
idiomorfa, loellingita, arsenopirita (Anal.1-3, ANEXO II), 
pirrotina, esfalerita y calcopirita (Anal.18, ANEXO II). La 
loellingita aparece exclusivamente en el nücleo de cristales 
idiomorfos variablemente cataclasiticos de arsenopirita, la 
pirrotina aparece en granos alotriomorfos en el exterior de 
los mismos y la calcopirita y esfalerita parecen algo més 
tardias y se encuentran diseminadas por la roca.
- Cloritizaciôn irregular de los minérales anteriores, aunque 
localmente la clorita (clinocloro, anal.125, ANEXO II) forma 
venas independientes.
- Venillas tardias de fluorita.
Esta morfologia ritmica del skarn laminar es tipica en skams 
con W-Sn-F (Moina, Tasmania, KWAK y ASKING, 1981, Lost River, 
Alaska, DOBSON, 1982, Mount Read, GOWER et alt., 1985) con
periodos largos de funcionamiento (ALEKSANDROV, 1985) y su 
morfologia parece estar producida por fenômenos de 
sobresaturaciôn extrema y difusiôn continua que produce 
estructuras similares a las de LIESEGANG. El morfologia laminar.
Vg/\t<;»Fe (Ca»Mû)g ^ 1 3 4  Nog «• 0 .67  
(N o * k )< 0 5  T l< 0 5 0















FIG.111.- Composiciôn de anfiboles de skarns del 'Sistema 
Central. (1) Skarn magnéslco Sn-W en venas Carro del Diablo (2) 
Perlskarn Carro del Diablo (3) Skarn càlclco W Cotos (4) Skarn 
calclco pollmetâllco Revenga (BARBIER, 1986) (5) Skarn càlclco 
Fe Valdemartin (6) Skarn càlclco Fe Caloco (skarn tardio). 
ClaslfIcaciôn de anfiboles 1.- Tremollta, 2.- Hornblenda 
actlnolitlca, 3. - Ferrohornblenda, 4. - Hornblenda 
ferrotschermakitlca. 5. - Tschermaklta. 6. - Pargaslta ferrosa. 
7.- Ferropargaslta, 8.- Hastlngslta magnésica, 9.- Hastlngslta, 
10.- Grunerlta. (LEAKE, 1978).
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frente a las clrculares o reniformes màs comunes en estos skarns 
ritmicos, Indica probablemente un fuerte control estructural de 
la alteraciôn metasomética.
II.4.3. El skarn en venas
Aparece como reemplazamiento del mérmol, y a veces del skarn 
laminar, a favor de un reticulo de fracturas sinuosas y de 
potencia hasta decimétrica. Se observa una secuencia bien 
definida que avanza reemplazando al màrmol frontal y 
lateralmente a partir de la fractura, apareciendo sucesivamente:
- Una pequena zona de clinopiroxeno de grano fino en agregados 
granoblàsticos.
- Una zona central de las venas, compuesta por grandes prismas 
(hasta 10 cm.) idiomorfos de diopsido ,qo' anal.100, 
ANEXO II, FIG.llO) con algo de calcita y flogopita accesorias. 
Estos presentan gremdes espacios intersertales que son 
posteriormente ocupados por minérales del aposkarn 
(hornblenda, flogopita y serpentina). Oentro de los gruesos 
cristales de diopsido se han observado inclusiones fluidas 
primarias de buen tamano, hasta 20pm. Son generalmente 
bifàsicas y formadas por un liquido y un vapor acuoso, aunque 
localmente se ha observado la presencia de cristales 
cinisôtropos que no se disuelven a 500°C y que probablemente 
representan minérales atrapados al formarse al inclusiôn.
Estas venas son el lugar donde se localizan, a su vez, unos 
reemplazamientos posteriores que ocupan pequenas grietas de 
tensiôn de hasta 2-3 cm. de anchura y longitud variable. Estos 
reemplazamientos estan compuestas por idocrasa en gruesos 
cristales, asociada a scheelita en gremdes granos (hasta 5 
mm.), calcita y granate granditico rojizo y anisôtropo. Ligada 
espacialmente a la scheelita aparece algo de esfalerita rica 
en hierro (9%) y sobre todo Cd (6-7%) y pirrotina en masas 
alotriomorfas. La idocrasa esté varieüslemente deformada, con 
apariciôn de fracturas y extinciôn ondulante. En relaciôn con 
esta deformaciôn aparece algo de idocrasa tardia muy











FIG.112.- Composiciôn de cloritas y flogopitas de skarns del 
Sistema Central. (1) Skarn càlclco pollmetâllco Hondalizas (2) 
Skarn càlclco pollmetâllco de Revenga (BARBIER. 1986] (3) Skarn 
magnéslco Sn-W laminar Carro del Diablo (4) Perlskarn Carro del 
Diablo 5) Skarn magnéslco Sn-W en venas Carro del Diablo.
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deformada, reemplazada por clinopiroxeno similar al de alta 
temperatura. Este proceso, con generaciôn local de 
asociaciones ricas en Ca con idocrasa o grossularia es 
caracteristico de los skarns magnésicos de Sn (recurrencias 
célcicas de EINAUDI et ait., 1981).
Separado de todo el proceso anterior mediante un pequeAo 
episodio de fracturaciôn frégil, se observa una etapa de 
reemplazamiento con:
- Entre la idocrasa y la zona externa de clinopiroxeno se ha 
observado muy localmente una banda de sustituciôn tardia de 
clinozoisita (ps^. Anal.79, ANEXO II), posible pumpellita y 
fluorita. No se han observado relaciones cronolôgicas précisas 
con el resto del aposkarn.
- Los espacios intersertales entre cristales de piroxeno son 
rellenados por hornblenda uralitica (Anal.135, ANEXO II), 
serpentina (Anal.l, ANEXO II) y flogopita.
- Con carécter més generalizado la idocrasa y clinopiroxeno 
estén sustituidos por una glimmerita constituida por un 
agregado de grano fino de flogopita (localmente 
fluorflogopita, anal.47-48, ANEXO II, FIG.112), scheelita en 
pequenos granos de bordes corroidos (0.1-0.5 mm.), clintonita 
y sulfuros (esfalerita, anal.36-37, calcopirita, anal.19-21, 
estannina, anal.4-5, y pirrotina, emal.2-3, ANEXO II). La 
scheelita primaria, ligada a las recurrencias célcicas, es 
corroida por esta segunda asociaciôn y probeüslemente 
reprecipita en forma de los pequenos cristales de la
glimmerita. La esfalerita y calcopirita aparecen en granos 
alotriomorfos, presentando la primera abundemtes gotas
aleatoriamente dispuestas (hasta 8%) de calcopirita. En la 
interfase entre ambas aparece una pequeAa pelicula de 
estemnina (rica en Zn, 30% kesterita). La pirrotina aparece
diseminada en pequenas masas irregulares.
- Una deformaciôn tardia con components de desgarre sinestral 
produce grietas en echelon rellenas de clorita (picnoclorita, 
anal.124, ANEXO II, FIG.112) y calcita en fisuras.
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Finalmente aparecen grietas muy oblicuas con relleno de 
fluorita en cubos.
La alteraciôn supergénica de los sulfuros da lugar a la 
apariciôn de casiterita y calcopirita a partir de la estannina, 
producto intermedio con texturas de ”ojo de pàjaro" en la 
pirrotina, y calcosina y covellina rica en Ag (Anal.2, ANEXO II) 
sustituyendo a la esfalerita y calcopirita.
II.4.4.- £1 skarn sobre ÇQças às. silicatos s&lçjçog
En las rocas de silicatos càlcicos asociadas a los mérmoles 
se desarrolla un skarn radicalmente distinto del anterior y 
caracterizado por la formaciôn de reemplazamientos masivos de 
color pardo y verde. Este skarn es de tipo claramente célcico y 
esté formado por:
- Un skarn masivo compuesto por grossularia en grandes cristales 
y clinopiroxeno en agregados idio a subidiomorfos. El granate 
esté reemplazado por grandes cristales de idocrasa en 
agregados radiales.
- Este skarn esté muy poco retrogradado, apareciendo localmente 
un aposkarn consistante en pequenas venillas y 
reemplazamientos de tremolita, albita-oligoclasa (An^^ ^ ) y 
algo de apatito. Localmente hay venillas de clinozoisita 
tardia.
- Finalmente, y de una manera accesoria se observa una segunda 
generaciôn de vénulas con tremolita, flogopita retrogradada a 
vermiculita y calcita.
El ünico minerai metélico présente en este skarn es la 
scheelita en pequeftos granos alotriomorfos muy accesorios.
II.5.- LOS GNEISES Y EL PERISKARN
Los gneises que se encuentran en las cercanias del skarn se 
encuentrem algo metasomatizados, con apariciôn de un periskarn 
de pequeAo tamano que afecta principalmente a la lâmina de 
leucogneises (FIG.107 y 108). Este proceso es muy complejo.
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tanto por la sucesiôn de transformaciones observadas como por 
las estructuras que se desarrollan. La sucesiôn deducida 
consiste, a grandes rasgos, en una albitizaciôn seguida por la 
instalaciôn de un skarn en venas y en nôdulos. En detalle la 
sucesiôn es:
- Desarrollo de una albitizaciôn irregular de frentes netos con 
el leucogneis inalterado. La "albitita" es una roca clara, 
heterogranobléstica de grano medio a grueso y formada por 
cristales idiomorfos de albita (An^^^, anal.6, A N E X O  II) que 
presentan cavidades intersertales rellenas de clorita 
(ripidolita, anal.126, A N E X O  II) microcristalina y 
fibrosorradiada; tambien aparecen cristales aciculares de 
grothita (esfena rica en Al, AI2O3 =7.8%, tipica de skarns) y 
pequeAos granos de scheelita. Localmente se conservan 
pseudomorfos de la biotita original alterados a biotita verde 
o clorita.
- Las venas tienen un espesor de hasta 5-6 cm. y muestran una 
zonaciôn del tipo:
* En el nücleo, grandes cristales de tremolita con crecimiento 
transversal a la vena (Anal.136-137, ANEXO II) y con salbanda 
de flogopita de grano fino. En el interior de los granos de 
tremolita se conservan restes de un clinopiroxeno diopsidico 
temprano Anal.114, ANEXO II).
* Sobre la tremolita y el diopsido relicto se desarrolla otra 
tremolita uralitica posterior.
- El skarn en nôdulos consiste en cuerpos subesféricos o 
elipsoidales de contorno irregular y contacto absolutamente 
neto con la albitita. Presentan teunanos de hasta 20 cm. de 
radio con un zonado muy neto y complejo con distintas 
sucesiones de nücleo a borde:
Clpx+Flog -> Anf+Flog -> Tr uralitica <- ripid+Q -> albitita 
Tr + Flog + Fluo -> Tr uralitica <- ripid + Q -> albitita
- Tr ---> Ripid + Q  > Cloritita
_____________- Ab + Ripid + Fluo (+Q) ---> Q + Ser___________
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El ultimo tipo suele presenter el nücleo de albita muy 
retrogradado a arcillas y calcita. El borde cloritico 
constituye un rasgo muy caracteristico de los nôdulos a escala 
mesoscôpica.
Estos nôdulos parecen haberse formado mediante procesos 
tipicamente difusivos, con formaciôn sucesiva de zonas 
metasométlcas que evolucionan progrèsivamente de nücleo a 
borde del nôdulo. Las asociaciones de los très primeros tipos 
son muy similares a los descritos en skarns desarrollados 
sobre rocas aluminicas (e.g., Costabona, Van der MARCKE, 1983, 
KALAJDIAN, 1983).
La relaciôn del proceso de albitizaciôn con el periskarn es 
compleja. El metasomatismo calcomagnésico (Clpx, Anf y Flog) 
avanza sobre la albitita ya formada. La zona de clorita del 
borde sustituye, a su vez, tanto a la albitita como al anfibol o 
a la flogopita, esto es, avanza hacia ambos lados. Sin embargo, 
la presencia de albita en el nücleo de ciertos nôdulos parece 
indicar que ambos crecimientos son en gran parte sincrônicos y 
que la formaciôn de la flogopita esté motivada por el incremento 
de la aK*/aH* del fluido por la sustituciôn del feldespato 
potésico por albita.
La sucesiôn metasomética
Clpx -- > Anf + Flog ---> Cl
es muy similar en todos los tipos de skarn (laminar, venas y 
periskarn), variando ünicamente la composiciôn de los minérales 
y proporciones entre ellos en relaciôn con el protolito.
Finalmente, sobre los distintos tipos de periskarn aparecen 
una serie de alteraciones hidrotermales posteriores al skarn y 
de cronologia mal definida consistantes en:
- Silicificaciôn de desarrollo irregular.
- Reemplazamiento en parches de la albita de las albititas por 
feldespato potésico.
Si Al Fe3 Mn Mg Ca Na K Ti P C02
MARMOL DOLOMITICO (CD-5) A SKARN LAMINAR (CD-4)
18.44 3.47 0.42 0.08 -15.80 -25.71 -0. 11 2.11 -0.04 0.00 -4 . 39
MARMOL DOLOMITICO (CD-5) A SKARN LAMINAR (CD-I)
19 .59 2.68 0.09 0.06 -15.72 -26.11 0.13 1.90 -0.04 Q..00 -4.96
MARMOL DOLOMITICO (CD-5) A SKARN LAMINAR (SKL)
19.09 3.92 0.19 -0.11 -18.98 -24.11 -0.08 1.94 0.01 0.00 -4.19
MARMOL DOLOMITICO (CD-5) A SKARN EN VENAS (CD-6)
17.13 0.18 -0.62 -0.03 -8.60 -22.63 -0.20 0.03 -0.04 0.00 -4.33
MARMOL DOLOMITICO (CD-5) A SKARN EN VENAS (CD-3)
32.86 2.71 -0.50 0.03 -29.95 -36.54 -0.12 1.32 -0.04 0.00 -6.21
MARMOL DOLOMITICO (CD-5) A SKARN EN VENAS (CD-2)
40.41 5.33 -0.42 0.01 -29.92 -55.01 -0.11 1.58 0.10 0.00 -8.44
LEUCOGNEIS (CD-19) A LEUCOGNEIS ALBITIZADC1 (CD-20) H20
-7.10 5.99 0.84 0.05 2.90 -1.10 4.77 -0.02 -0.17 0.00 0.15
LEUCOGNEIS (CD-19) A PERISKARN EN VENAS (CD-23)
-7.61-15.32 2.30 0.12 30.30 11.66 -9.35 -4.60 -0.22 0.00 0.16
GRANITO (CD-16) A EPISIENITA (CD-33)
-6.93 6.94 2.45 0.00 0.14 -0.33 -4.70 3.80 0.24 -0.11 0.42
CUADRO XXXIX.- Transformaciones metasomâticas en el skarn del 
Carro del Diablo asumiendo volumen constante mediante el método 
de la celdllla de BARTH.
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- Desarrollo de venas de calcita con albita en las salbandas en 
las albititas. A este proceso posiblemente va ligada una 
sericitizaciôn de las plagioclasas màs célcicas.
Retrogradaciôn tardia del skarn en venas y nôdulos con 
reemplazamientos irregulares de los minérales previos por 
cuarzo, calcita, arcillas, sericita, y cristales idiomorfos 
diseminados de pirita.
II.6.- ASPECTOS GEOQUIMICOS DEL PROCESO METASOMATICO
El metasomatismo de los mérmoles dolomiticos, rocas de 
silicatos célcicos y leucogneises se realiza probablemente en
condiciones casi isovolumétricas, por lo que para su evaluaciôn 
se ha aplicado el método de la celdilla de BARTH. La
superposiciôn de distintos tipos de skarn a pequeAa escala no 
permite discriminar entre diverses tipos de alteraciôn, por lo 
que se ha realizado una interpretaciôn global del proceso 
metasomético (CUADRO XXXIX). Asi, la formaciôn del skarn laminar 
y en venas se puede explicar casi exclusivamente mediante un 
aporte de Si, y en menor grado Al, K y a veces Fe por las
disoluciones y un lavado progrès ivo de Ca, Mg y COz; las 
variaciones en otros elementos son muy pequenas. El skarn en 
venas se discrimina del laminar exclusivamente porque su 
formaciôn requiers una mayor cantidad de SiOz.
La alteraciôn hidrotermal de los gneises muestra una 
secuencia totalmente distinta y en el case del periskarn,
inversa. La albitizaciôn implies aporte de Na y en menor grado 
Al, Fe y Mg y lavado de Si y Ca; el proceso màs tardio de 
skarnificaciôn implies un aporte de Mg y de algo de Ca y lavado 
de Al, Na y K. El Si permemece inerte duremte este ültimo 
proceso.
El estudio de los elementos menores de interés metalogénico 
se ha realizado mediante la construcciôn de un perfil teôrico en 
el que aparecen todas las litologias, aunque no se han 










FIG.113.- Perflies teoricos raostrando los contenidos en 
elementos metalicos de las distintas litologias del 
afioramiento del Carro del Diablo. (65) Episienita (51) y (52) 
Leucogranitos apicales (61) Leucogneis (62) Leucogneis 
albitizado (63) Periskarn en venas (64) Roca de silicatos 
càlcicos (53) Màrmol dolomitico (57), (58) y (59) Skarn en
venas (55) y (56) Skarn laminar.
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(FIG.113). En esta figura se observa el papel concentrador del 
skarn magnéslco (tanto el skarn en venas como el laminar) 
durante la alteraciôn hidrotermal, pues los màrmoies presentan 
contenidos muy bajos en metâlicos; ünicamente el periskarn sobre 
leucogneises tiene cierto enriquecimiento en Zn. Es de destacar 
el hecho de que el skarn càlclco sobre rocas de silicatos 
càlcicos no présenta incremento apreciable en su proporciôn de 
metâlicos.
El Sn parece concentrarse preferentemente en el skarn 
laminar, mientras que el skarn en venas està enriquecido en W. 
Esto lo interpretamos como debido a la existencia en el skarn en 
venas de recurrencias càlcicas que favorecen la precipitaciôn de 
la scheelita. Sin embargo, la correlaciôn positiva Sn-W (0.65, 
CUADRO XVI) indica que, a diferencia del skarn de Almadenes, en 
el skarn del Carro del Diablo ambos fueron transportados en la 
misma fase fluida. De los metales base, el Zn es el ünico que 
muestra un enriquecimiento apreciable; finalmente, la presencia 
de Pb y Bi sugiere la existencia de galena, bismutina o 
suifosales de Bi-Pb, no detectadas petrogràficamente.
El Rb y Sr muestran tendencias muy erràticas, posiblemente 
condicionadas por la proporciôn de minérales portadores 
(flogopita fundamentalmente) en el skarn.
Los datos previos sobre geoquimica de tierras raras 
(REE),(COLLADO et ait., 1987) indican que existe un fuerte
empobrecimiento en REE con respecto al protolito, excepto en el 
caso del Eu y el Ce, que presentan êinomalia positiva. Sin entrar 
en estos temas, que son actualmente tema de una tesis doctoral 
en curso (R.COLLADO), es de destacar que estos espectros de REE 
son inversos a los descritos en procesos metasomàticos 
perigraniticos (e.g.. Van der MARCKE y VERKAEREN, 1985, 













II.7.- CONSIDERACIONES FISICOQUIMICAS DE LA FORMACION DEL SKARN 
La compleja sucesiôn de fenômenos metasomàticos sobre las 
distintas rocas se ha agrupado en cuatro procesos a temperatura 
decreciente (CUADRO XL, CASQUET y TORNOS, 1984) jalonados por 
etapas de microfracturaciôn. Esta présenta un caràcter puisante 
que ha motivado cambios bruscos en el régimen hidràulico y por 
lo tanto en la composiciôn del fluido y asociaciôn minerai. Asi, 
el exoskarn se ha divide en cuatro etapas: skarn temprano (venas 
de diopsido y condrodita y calcifiro), skarn intermedio 
(recurrencias càlcicas y venas de reemplazamiento), skarn tardio 
(serpentinizaciôn, cloritizaciôn...) y muy tardio (venas de 
calcita, fluorita). Este cronograma (CUADRO XL) se ha realizado 
en base a dos premises:
- Un mismo tipo de alteraciôn se supone que es sincrônico en 
todo el skarn.
- La albitizaciôn del leucogneis se supone sincrônica con la 
flogopitizaciôn mayoritaria del skarn. La liberaciôn del K al 
fluido por la albitizaciôn permite la estabilizaciôn de la 
flogopita durante la etapa intermedia.
II.7.1.- Presiôn formaciôn
La presiôn duremte la formaciôn del skarn se puede estimar en 
base a los siguientes datos:
- La presencia de andalucita en la aureola de contacto indica 
presiones litostàticas inferiores a los 3.76+0.3 )cb. (e.g., 
HOLDAWAY, 1971). APARICIO et ait. (1973) citem para este 
granito de Rascafria-El Paular presiones de emplazamiento 
entre 2 y 4 )cb; este ültimo valor parece excesivo para el 
desarrollo de procesos de tipo hidrotermal y skarns (BURNHAM, 
1979, EINAUDI et ait., 1981).
- La composiciôn de las esfaleritas en equilibrio con pirrotina 
y en ausencia de pirita permite estimar una presiôn 
litostàtica minima del orden de 2.4 a 2.9 )cb (HUTCHINSON y 
SCOTT, 1981) o segün los datos màs recientes de BRYNDZIA et 
ait.(1989) una de 3.1 Kb.
- La ausencia casi total de mineralizaciones filonianas en una 
zona de cüpula como ésta parece indicar que el granito ha
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cristalizado a presiones siempre superiores a los 1.5-2 kb. 
(e.g., BURNHAM, 1979).
- La presencia de pegmatites, los contactes irregulares de la 
roca plutônica y la poca retrogradaciôn tardia del skarn son 
criterios utilizados por NEWBERRY y EINAUDI (1981) para 
définir un skarn como de tipo mesozonal.
Las presiones obtenidas a partir de la composiciôn de 
esfaleritas parecen ser algo elevadas, ya que la comparaciôn de 
los datos de inclusiones fluidas con los diverses geotermômetros 
(Cap.II.7.2) sugieren Pr del orden de 2-2.5 kb. Esto sugiere la 
no existencia de equilibrio entre la pirrotina y la esfalerita, 
tal como se discute posteriormente.
Por lo tanto se asumen unas condiciones de Pt cercanas a los 
2-2.5 kb para la intrusiôn de este granito (stock mesozonal). Ya 
que la profundidad es considerable, se puede suponer que durante 
la mayor parte del proceso la presiôn hidrostâtica es similar a 
la litostàtica.
II.7.2.- T^BRgfàtUïra ûs. lââ. 4i@tintas etapas asi skarn
Existen criterios que permiten estimar las temperaturas de 
formaciôn de cada una de las etapas del skarn, taies como:
* Skarn temprano
- La presencia de un endoskam càlcico muy localizado unas 
pegmatitas parece indicar que durante parte de la etapa de 
mayor temperatura los fenômenos contradifusivos capaces de 
generar un endoskam eran insignificantes. Esto es acorde con 
la evoluciôn general de los skams magnés icos (e.g., ZHARIKOV, 
1970, ALEKSANDROV, 1985), cuyos primeros estadios son muy 
tempranos dentro del sistema perigranitico y heüsitualmente se 
generan por encima de la solidus granltica (skams de la etapa 
magmética, ZHARIKOV, op.et.). En efecto, ya que un granito 
todavia fundido no permite una contradifus iôn efectiva de 
fluidos (TAYLOR, 1977), parece lôgico suponer que la ausencia 
de endoskam es debida a la contemporaneidad de al menos parte
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del skarn temprano (que es cuando se libera la mayor parte del 
COz, CaO y MgO) con la no cristalizaciôn compléta del granito. 
La solidus de éste, a temperaturas de alrededor de 660"c a 2.5 
kb de presiôn (WINKLER, 1978, MANNING, 1985) seria un limite 
minimo aproximado para parte de la formaciôn del skarn 
magnéslco temprano.
La asociaciôn espinela, forsterita y calcita del màrmol 
producto del metamorfismo regional y no modificado por el 
metamorfismo de contacto indica temperaturas superiores a los 
630°C a fracciones molares médias de COz (entre 0.2 y 0.6) a 2 
kb. de presiôn de fluidos (WIDMARK, 1980). La asociaciôn 
forsterita - calcita - diopsido presents en el skarn laminar 
està limitada a baja temperatura por las reacciones (FIG.115):
(10) Tr+Cc = Di+Fo+COz+HzO a baja XCOz 
Di+Do = Fo+Cc+COz a alta XCOz
que a 2 kb. marcan un limite inferior para el skarn temprano 
de 575-600“c, (FIG.115); esto es coïncidente con los datos de 
BROWN y ESSENE (1984) que calculan para esta asociaciôn un 
limite inferior entre 500 y 550°C. La ausencia de monticellita 
define asimismo una temperatura màxima mediante la reacciôn
Di + Fo + Ce = Mont + COz (13)
que es de 658°C a XCOz=0.05 y 2 )cb, pero que se eleva a màs de 
700°C a XCOz algo màs altas (hasta 0.2). Si se extrapolan los 
datos de RICE (1980) sobre la estzüsilidad de la clinohumita 
para la condrodita presents en el skarn laminar y qpie es 
quimicamente semejante, tenemos que el limite superior de 
estabilldad se encuentra cerca de los 650°C y el inferior 
alrededor de los 480°C. Finalmente, la presencia de fluoborita 
en el calcifiro define un limite inferior de temperatura de 
375“C (TELL, 1972).
El contenido en Mg en disoluciôn sôlida en la calcita en 
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FIG. 114.- Dependencla de la fracclôn molar de CaCOa (l-XMgCOa) 
en la calcita en equilibrio con dolomita respecto de la 
temperatura. Basado en las ecuaciones de FLOWERS y HELGESON 
(1983).
Muestra »Mg Temp (1) Temp (2)
82359 5.5% 550 540
62358 " "
73474 8.5% 630 628
67567 8% 620 615
73462 7% 600 589
73476 4% 490 481
82357 ■
CUADRO XLI.- Temperaturas de equilibrio obtenidas a partir de. 
%Mg en calcita en equilibrio con dolomita del Carro del Diablo 
SegCin (1) CASQUET (1980) (2) FLOWERS y HELGESON (1983).
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equilibrio (GOLDSMITH y NEWTON, 1969, PUHAN, 1976) y poco 
sensible a la presiôn (POWELL et ait. , 1984), con lo que se
puede determiner la misma siempre que no hayan existido 
modificaciones ulteriores importantes. En ausencia de 
contenidos apreciables de Fe, este geotermômetro présenta 
precisiones cercanas a ±30°. La composiciôn de la calcita en 
equilibrio con dolomita o magnesita se ajusta a la siguiente 
ecuaciôn (WALTHER y HELGESON, 1980, FLOWERS y HELGESON, 1983, 
CUADRO XLI, FIG.114):
In (l-XCaC03) = 456.86/(T-375) + 3.31831n(T-375) - 24.126
donde T se expresa en °K y XCaCOa es la fracciôn molar del 
componente CaCOa en la calcita, asumiendo que la disoluciôn 
sôlida de los componentes calcita-dolomita es ideal. La 
determinaciôn del %Ca en la calcita en los màrmoies afectados 
por metamorfismo de contacto y no skarnificados, se ha 
realizado midiendo el desplazamiento de las reflexiones (104) 
de la calcita empleando un patrôn interno de fluorita. Los 
resultados se muestran en el CUADRO XLI.
Los resultados obtenidos muestran para el metamorfismo de 
contacto un rango muy constante de temperaturas minimas entre 
los 550 y 630°C, ligeramente inferiores a los datos 
topolôgicos previos, sugiriendo que la calcita y dolomita han 
reequilibrado a una temperatura algo inferior al resto del 
skarn temprano. Ünicamente dos muestras presentan temperaturas 
inferiores a los 500°C y es posible que esto sea debido a su
ausencia de equilibrio con dolomita.
Los datos previos de las inclusiones fluidas en los diopsidos 
del skarn en venas indican temperaturas de homogeneizaciôn 
entre 350 y 369°C, lo que junto con las temperaturas de fus iôn 
del hielo (Tr entre -3.6 y -2.9, entre 4.8 y 5.9%NaCl eq.) 
permiten trazar unas isocoras que a 2 )cb definen para este







FIG.115.- Olagrama T-XCOa a 2 kb y actividad de los minérales 
unidad para el sistema SiOa-CaO-MgO-COz-HaO. Reaccciones mâs 
caracteristicas en el skarn del Carro del Diablo: (1) Gross+COz 
= An+Cc+Wo (2) An+Wo = Gross+Q (3) Wo+COa = Cc+Q (4) Gross+COz
= An+Cc+Q (5) Fo+Cc+HaO+COa = Tr+Do (6) Di+COa+HaO = Cc+Q+Tr
(7) Gr+An+HaO = Clzo+Q (8) Clzo+COa = An+Cc+HaO (9)
Tr+Do+COa+HaO = Tc+Cc (10) Fo+Di+HaC+COa = Tr+Cc (11) Esf = 
Rut+Q+Cc (12) Flog+Cc+COa = Do+Micr+HaO (13) Di+Fo+Cc =
Mont+COa (14) Dl+Chu+COa = Tr+Cc (15)Fo+Cc+HaO = Di+Chu+COa (de 
RICE. 1980). El Area punteada représenta la apariciôn de 
calcita + diopsido ♦ forsterita y la rallada la de calcita + 
diopsido + forsterita + grossularia.
I O O O / t { K * '  )
16 15 14 1.3 1.2 I I  1.0
Pressur» »!• bar
300 400 500
TE M P E R A TU R A  ( ' C  )
600 700
FIG.116.- Diagram» T-fSa mostrando el desequilibrio existante 
entre la arsenopirlta con loelllnglta y plrrotlna y la 
esfalerlta del skarn del Carro del Diablo. Las isopletas entre 
0.1 y 50 son de MFeS en esfalerlta en equilibria con pirita o 
pirrotina. Las isopletas en el campo de la arsenopirlta (31 a 
38) son %As en la fôrmula estructural de la arsenopirlta. La 
zona sombreada es la del campo de estabilidad de la 
arsenopirlta + pirrotina + loelllnglta definida por esta 
paragénesis y la composiciôn de la arsenopirlta. La zona 
punteada es la de estabilidad de la esfalerlta del Carro del 
Diablo en equilibrio con pirrotina en el rango de temperaturas 
definido para el skarn intermedio. Tomado de SCOTT (1983).
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A partir de estos datos se asurne un intervalo entre màs de
66û°C y 520“c para el desarrollo del skarn temprano.
* Skarn intermedio
Las recurrencias càlcicas del skarn intermedio presentan 
asociaciones similares a las del endoskarn càlcico en las 
pegmatitas, por lo que éste se supone posterior a la 
cristalizaciôn del granito.
- La presencia de idocrasa magnésica limita el rango de éste 
entre 420 y 720°C a 2 kb (HOCHELLA et ait., 1982). Asimismo, 
la presencia de condrodlta indica unas temperaturas minimas de 
formaciôn de 400* C (TELL, 1972) a bajas fCOz.
- Esta idocrasa présenta unas inclusiones fluidas con Th entre 
364 y 380“c, que corregidas para salinidades de 6.4%NaCl eq. 
(Tf=-4*C) implican temperaturas de formaciôn a 2 Kb. cercanas 
a 560°C.
- La arsenopirlta en equilibrio con pirrotina y loelllnglta 
tampona la fSz a una temperatura determinada mediante la 
ecuaciôn
Loe + Po = Apy + Sz
(KRETSCHMAR y SCOTT, 1976) y permite définir, para el 
contenido en As de la arsenopirlta (34-35%, anal.1-3, ANEXO 
II) un rango de temperaturas entre 390 y 440*0 y una fSz entre 
10‘‘° y 10'^  ^ bars (FIG.116); la influencia de la presiôn en 
este equilibrio es pequena (14*C/lcb, SHARP et ait., 1985).
La composiciôn de estanninas (Anal.4-5, ANEXO II) en 
equilibrio con esfalerlta (SHIMIZU y SHIKAZONQ, 1985) permite 
définir un rango de temperatura entre 314 y 318*0 con un 
logfSz entre -8 y -9, tal como lia sido explicado en el 
Oap.VII.3.2.6 de la Primera Parte. Aunque en principio este 
geotermômetro solo se puede utilizer dentro del campo de la 
pirita, las fSz obtenidas indican que la asociaciôn 
esfalerita-estannina se encuentra cerca del equilibrio 
pirrotina-pirita (FIG.116 y 117).
P=2kb.





- 35 - 2 5
log f02
FIG.117.- Diagrama fSz-fOz a 350 C mostrando las reiaciones de 
los minérales metâliccs tardios en el skarn laminar y en venas 
durante el skarn Intermedio. (1) SnSz*02 = Cs+Sa (2) SnzSa+Sz = 
SnSa (3) SnS-Sa = SnzSa (4) SnSa+Oz = Cs+Sz (5) Po+Sa = Py (6) 
Po+Oa = Mt+Sa (7) Py+Oa = Mt+Sa (8) Mt+Oz = Hm (9) Py*Oa = 
Hm*Sa (10) Cpy*Py = Bn+Sa (11) St+sulf-Fe = 
Cs*sulf-Fe,Cu+sulf-Fe (12) CCOa para el equilibrio estannlna - 
caslterita. Zona rallada fSa definida por la aFeS en 
esfalerlta. Area punteada, zona de estabilidad de la asociaciôn 
caslterita - estannlna -esfalerlta - graflto. En parte basado 
en las ecuaciones de PATTERSON et alt. (1981).
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Por lo tanto, para esta etapa Intermedia se asume un rango de 
temperatura entre unos 550“c y 300°C.
* Skarn tardio
- La presencia de clorita en ausencia de cuarzo permite calculer 
su temperatura de formaciôn mediante el geotermômetro de 
CATHELINEAU y NIEVA (1985), que indica unas temperaturas entre 
250 y 260°C (Anal. 124-125, ANEXO II). Las cloritas del 
periskarn indican temperaturas entre 260 y 280°C 
(Anal.119-121, 126, ANEXO II).
II.7.3.- Composiciôn âs. la . fase fluida
II.7.3.1.- Fugacidad de Sz y 02.
La presencia de grafito diseminado en el skarn laminar, el 
hierro en estado divalente en todos los minérales y la 
abundancia de sulfuros pobres en azufre (pirrotina, arsenopirlta 
y loelllnglta) indica bajas fOa y fSz durante la alteraciôn 
hidrotermal.
La ausencia de minérales ricos en Fe (e.g., hedembergita, 
andradita, epidota y ôxidos y sulfuros de Fe) no permite définir 
claramente las reiaciones fOz-fSz-T dur am te el skarn temprano, 
en el que la fOz y fSz no parecen estar tamponadas. En el skarn 
intermedio, la presencia de minérales metélicos y grafito 
permiten définir unos intervalos de fSz y en menor grado fOz. En 
el skarn laminar se observa una asociaciôn temprana con 
arsenopirita, loellingita y pirrotina y otra màs tardia con 
casiterita, esfalerita y calcopirita. Sin embargo, en el skarn 
en venas solo se ha observado una etapa previa con pirrotina 
seguida de otra con esfalerita, calcopirita y estemnina en lugar 
de casiterita.
Ya que ni en el màrmol ni en el skarn temprano existe un 
tamponanlento eflcaz de la fOz y de la fSz, estas estàn 
definidas extemamente al sistema durante la formaciôn del skarn
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intermedio. Asi, es probable que sea el granito el que que 
tampone la composiciôn del fluido (fOa, fSz, fHzO y fCOa, entre 
otras) durante la formaciôn de éste.
En el skarn laminar la fSa ha podido ser calculada a partir 
de la composiciôn de la arsenopirita en equilibrio con 
loellingita y pirrotina que, tal como se h a . descrito antes, 
varia entre 10'“ y 10*'° bars para una temperatura entre 390 y 
440*’C. La alta relaciôn As/S (2.57-2.61) se observa üniceusente 
en raros ambiantes muy desulfurados (KRETSCHMAR y SCOTT, 1976).
En el skarn en venas la fSa se ha obtenido a partir del 
equilibrio estannina-esfalerita, definiendose un logfSa entre -8 
y -9. Este tambien puede ser estimada a partir de la composiciôn 
de granos independientes de pirrotina mediante la ecuaciôn 
(GAMBLE, 1982):
logfSa = (84.27 - 100. 24NfSs( 1000/T-l) +
+ (1359.986 - 1358.864NfSs)* - 10.948
que define unos valores entre 10’'°’^  ^y 10’®'^  ^bars a 400“c y 
entre 10‘^ ''“  y 10’'°'^ bars a 350°C, esto es, unas 
condiciones pobres en azufre y muy cercanas a la etapa de 
Apy-Loe del skarn laminar.
La confrontaciôn de los datos entre ambas faciès del skarn 
indica que en ambos skams existe una evoluciôn desde una facies 
desulfurada de alta temperatura (Apy-Loe-Po) a otra algo màs 
ricas en azufre (Sph-Cpy-St o Cs). El estudio topolôgico de la 
FIG.116 muestra el desequilibrio que hay entre ambas 
asociaciones; la arsenopirita con 34-35%As no puede estar en 
equilibrio con la esfalerita rica en Fe (16.3-16.5 mFeS) y la 
esfalerita no puede ser paragenética con loellingita (SCOTT, 
1983). El caràcter refractario de la arsenopirita (e.g., BARTON 
y SKINNER, 1979) permite fosilizar estas condiciones previas màs 
desulfuradas.
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La fOa del skarn intermedio queda definido por la asociaciôn 
metalica, localmente en equilibrio con grafito. La FIG.117, a 
350‘*C indica qua la fOa variaba entre 10*^  ^ y 10*^ bars, 
condiciones muy reductoras, y tal como se discute 
posteriormente, muy dependientes de la XCOa.
Finalmente, pequenas variaciones en la fOa, y en menor grado 
fSa, permiten estedjilizar la estannlna o casiterita dentro del 
campo de la pirrotina (FIG. 117). En la curva Cs-St no se ha 
tenido en cuenta el efecto de la disoluciôn sôlida 
estannina-kesterita y se ha supuesto la presencia de Cu y Fe en 
exceso para estabilizar las fases metàlicas.
II.7.3.2.- Contenido en CO2
En la FIG.115 se ha representado, a 2 kb, los equilibrios més 
caracteristicos de este skarn magnésico. La asociaciôn mineral 
en ausencia de cuarzo define, aun empleando términos puros en 
las reacciones, un amplio rango de XCO2.
La asociaciôn del calcifiro con condrodita define el 
equilibrio:
Fo + Cc + H2O = Di + Cond + CO2 (14)
para el skarn temprano y similar al calculado por RICE (1980) 
para las clinohumitas. Si se extrapolan los datos obtenidos por 
este autor para la relaciôn clinohumita-forsterita a la 
condrodita-forsterita, se observa que esta asociaciôn solo es 
posible a bajas XCO2 (<0.04); sin embargo, la proporciôn de F en 
las humitas incrementa la XCO2 del equilibrio. Para el rango de 
temperaturas considerado y la Xf de las condroditas (entre 0.41 
y 0.57), la XCO2 méxima es del orden de 0.1 a 560°C; estos datos 
son solo provisionales en ausencia de datos termodinâmicos 
fiables sobre la condrodita.
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La ausencia de CO2 liquide en las inclusiones fluidas de los 
diopsidos del skarn en venas indican unas XCO2 nàximas del orden 
de 0.05, tal como ha sido demostrado por HEDENQUIST y HENLEY 
(1985).
La estabilidad de la idocrasa de las recurrencias càlcicas 
impiica, a 2 kb., una fracciôn molar de CO2 muy baja (inferior a 
0.1, HOCHELLA et ait., 1982) durante el skarn Intermedio. La
presencia de clinozoisita y granate càlcico es tambien 
caracteristica de ambientes con altas actividades de agua.
El rango de f S2 y f02 de los minérales metàlicos en
equilibrio con pirrotina define un limite màximo de estabilidad 
de grafito, ya que este tampona la fC02 mediante la reacciôn
C + O2 = CO2
En el skarn laminar aparece casiterita en equilibrio con 
grafito, mientras que en las venas aparece la estannina sin 
grafito; esta aparente contradicciôn (FIG.117) solo puede 
explicarse como debida a distintas XCO2 en cada tipo de skarn. A 
350°C, 2 kb., con la fSz probab 1 emente tambien definida
extemamente por el granito y en ausencia de magnetita, la
casiterita, estannina y grafito pueden coexistir a 1 0 ' ^ ' bars. 
Mediante la reacciôn CCO2 y en base a los datos de SUPCRT se 
obtiens una fCOz de 102.33 bars y mediante la ecuaciôn
fC02 = XCO2 X P X TCO2
donde 7CO2 es el coeficiente de fugacidad del CO2 puro, se puede 
calcular una XCO2 de 0.06, que es la màxima para el skarn en
venas y la minima para el laminar. Esta mayor proporciôn de CO2
en el skarn laminar podria ser debida a la influencia que ejerce 
el calcifiro con calcita sobre las vénulas.
Durante la etapa tardia parecen mantenerse las condiciones de
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baja XCOz, ya que se ha observado serpentina en equilibrio con 
calcita; esta asociaciôn aparece exclusivamente a XCO2 muy 
bajas, del orden da 0.01 (EINAUDI et alt., 1981).
La pérdida de CO2 se produce fundamentsImente por paso del 
màrmol al skarn durante la etapa màs temprana del desarrollo del 
mismo, ya que en el piroxeno la XCO2 es ya muy baja. Durante la 
evoluciôn del skarn la fC02 se mantiene en estos bajos niveles, 
aunque es probable que muestre una evoluciôn hacia valores aün 
inferiores por la incorporaciôn paulatina de aquas metamôrficas 
o metôricas al sistema; el estudio de isôtopos estables aportarà 
màs datos al respecto.
II.7.3.3.- Fugacidad de F y B.
El fluôr y boro han jugado un papel fundamental en la 
evoluciôn de la alteraciôn hidrotermal, tal como demuestran la 
apariciôn de fluoborita, los altos contenidos en fluor de los 
minérales (condroditas hasta un 6.5%, flogopita, hasta un 4.7%, 
idocrasa, 2.74%, anfibol, 2.13%...) y la apariciôn de fluorita 
tardia; en los granitos el B se manifiesta en la presencia de 
turmalina en las pegmatitas asociadas. El progrèsivo contenido 
en F de los minérales es reflejo de una tendencia de 
fraccionamiento (Fatnerai / Friuido) que de mayor a menor es:
condrodita -> flogopita -> idocrasa,tremolita,clintonita
-> clorita
coincidente con la descrita por RICE (198Ô).
Ambas la fF y fB son muy importantes, ya que amplian 
considereü>lemente el ceunpo de estedïilidad de los minérales 
(RICE, 1980). La fHF puede ser estimada con réservas a partir de 
la composiciôn de la clinohumita mediante la reacciôn de 
intercambio (RICE, op.ct.):
4Chu-0H + 2HF = 4Chu-F + 2H2O
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para la que:
log (fHaO/fHF) = logK - log(aF/aOH)
Para XCO2 menor de 0.1 y un rango de temperatura entre 400 y 
500“c la fHF es inferior a 0.002 bars.
La fHF de la etapa intermedia tambien puede ser estimada a 
partir de la composiciôn de la flogopita, mediante la 
metodologia descrita previamente (Cap.VII.5.4, Primera Parte). 
Los valores de fHF que se obtienen son superiores, entre los 
0.011 y 0.004 bars a 400 y 350*C respectivamente.
La fluor-flogopita observada en el skarn en venas lleva a 
valores excesivamente elevados y probablemente errôneos. Del 
resto de los minérales no se tienen datos sobre la constante de 
reparto del flüor por lo que solo son indicadores de alta fF y 
fB.
Los resultados obtenidos indican, por lo tanto, la existencia 
de una alta fF durante todo el skarn, con valores probablemente 
superiores a 0.5 bars durante el skarn temprano y que disminuyen 
progrèsivamente durante el skarn intermedio (entre 0.01 y 0.001) 
y el tardio.
II.7.3.4.- Evoluciôn de la fase fluida.
La evoluciôn de este skarn es muy similar a la de otros 
skarns magnésicos, que suelen presenter una tendencia comün 
(ZHARIKOV, 1970, EINAUDI et ait., 1981, ALEKSANDROV, 1985)
consistente en un incremento progrèsivo del pH de los fluidos:
* Etapa temprana
Esta etapa esté caracterizada por la presencia de fluidos 
neutros o ligeramente âcidos en equilibrio con el granito y 
ricos en F y B, que se manifiestan en la disoluciôn de los 
carbonates y formaciôn de silicatos con precipitaciôn de 
fluoborita (ZHARIKOV, op.ct.). Este caràcter moderadamente àcido
318
de los fluidos se confirma por el lavado de tierras raras 
ligeras durante este skarn (COLLADO et ait., 1987).
El desarrollo del skarn laminar puede ser facilmente 
representado por una reacciôn progresiva del màrmol con un 
fluido rico en SiOz, del tipo:
2Do + SiOa(aq.) - 2Cc + Fo + 2C0z
y
2Cc + Fo + 3Si02(aq.) = 2Di + CO2 
que explica la zonaciôn visible del skarn laminar con
Do(+Fo) / Cc+Fo (calcifiro) / Di
a los que se aAaden la condrodita y fluoborita debido a la alta 
fF y fB del skarn. Esta zonaciôn es muy similar a la descrita 
por ALEKSANDROV (1985) para skarns mesoabisales.
En el skarn en venas la secuencia es màs sencilla y 
probablemente refleja condiciones màs tardias y ricas en silice, 
con la transformaciôn directa
Do + 2Si02(aq.) = Di + 2C02 
en condiciones ya de menor fF y fB.
* Etapa intermedia
Està caracterizada por reemplazamientos complejos entre los 
que destacan las recurrencias càlcicas; ALEKSANDROV (1985) 
interpréta estas como producto de una bajada del pH que 
desestabiliza el diopsido a costa de la idocrasa (y localmente 
grossularia y vollastonita) mientras que EINAUDI et ait. (1981) 
las consideran producto de la evoluciôn del fluido con 
Incremento de la aCa^* y aFe^*de éste. Los reemplazamientos por 
glimmeritas y anfibol representan ya evoluciones muy complejas.
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con aporte y fijaciôn del Al y K. En esta etapa intermedia loe 
pH del skarn son tambien alcalinos, tal como indican la 
estabilidad de la tremolita (GUY, 1979) y los datos de ZHARIKOV
(1970).
Aunque no se han realizado diagramas de actividades, se 
observa que existe un incremento, siempre dentro de valores muy 
bajos, de la actividad del Fe^* en el skarn. Esta se manif iesta 
en un incremento progrèsivo de los contenidos de hierro en las 
condroditas (Fe/Fe+Mg de 0.01 en el skarn de alta temperatura a 
0.05 en la màs tardia) y flogopitas (de 0.03 a 0.08), asi como 
por la precipitaciôn de sulfuros de hierro durante el skarn 
intermedio.
II.7.3.5.- Transporte y precipitaciôn de los minérales 
metàlicos.
La ausencia de datos termodinâmicos sobre el comportamiento 
de los complejos metàlicos en condiciones supercriticas (e.g., 
EUGSTER, 1985, 1986) no permite evaluar las condiciones précisas 
de transporte y precipitaciôn de éstos. Los datos expérimentales 
de EUGSTER y WILSON (1985) y EUGSTER (1986) sugieren que el 
transporte del Sn a altas temperaturas y presiones, a fOz 
intermedias y bajas y en sistemas pobres en S, se produce, al 
igual que a bajas presiones, medieuite complejos clorurados. En 
el caso del Carro del Diablo, el fluido puede transporter màs de 
5 ppm de Sn en forma fundamentalmente de SnCl* y en menor grado 
SnClz. En el caso del wolframio, los treüsajos de NEWBERRY y 
EINAUDI (1981) y HIGGINS (1985) indican que a 2 kb. este se 
transporta en forma de H2WO4 y en menor grado, NaHWOi y HWOï y 
en condiciones de saturaciôn pueden llegarse a transporter hasta 
2000 ppm de W (FIG.104).
Aunque el fluido puede transporter metales ya en la etapa 
temprana, la precipitaciôn de éstos solo se produce en la etapa 
intermedia. Esto es debido al incremento de la aCa'*/aH*^ 
durante las recurrencias càlcicas, que favorece la precipitaciôn
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de scheelita (CASQUET y TORHOS, 1984), ya que de las 2-10 ppm 
que puede transporter un fluido en equilibrio con un granito a 
altas temperaturas, mènes del 10% es soluble en un régimen de 
alta aCa^*/aH*^, sobre todo a altas presiones ( NEWBERRY y 
EINAUDI, 1981). También influye el incremento del pH de los 
fluidos por reacciôn con los màrmoles y el skarn, que favorece 
también la precipitaciôn de casiterita y estannina. En este 
proceso es posible que influya la caida de la fF y fB de los 
fluidos durante la etapa intermedia, que desestabiliza los 
complejos de Sn y W con estos volétiles; aunque su importancia 
ha sido reconocida, la ausencia de datos termodinâmicos ha 
impedido su cuantificaciôn.
La presencia de dos generaciones de scheelita en el skarn, 
una de mayor temperatura, muy corroida, ligada a las 
recurencias càlcicas y otra de menor temperatura ligada a los 
reemplazamientos tardios con glimmerita, se explica a partir de 
la morfologia de la curva de solubilidad de los complejos de 
W(FIG. 104 ). La vue 1 ta a un régimen de tipo magnés ico tras las 
recurrencias càlcicas y la presencia de un màximo de solubilidad 
cerca de 450* (FOSTER, 1977) solubiliza parte de la scheelita I, 
que es posterirmente precipitada al enfriarse los fluidos.
La asociaciôn directa del Cu y Zn con el Sn parece indicar 
que los metales base tambien se transportan en forma de 
cloruros; en este caso, tambien un incremento del pH es capaz de 
desestabilizar dichos complejos y précipiter los metales. La 
poca cantidad de Pb y Cu en el skarn parece estar motivada por 
la poca cantidad de éstos en el fluido, ya que al igual que 
ocurre en Almadenes, el incremento del pH es un mécanisme muy 
eficaz de precipitaciôn.
II.8.- CONCLUSIONES SOBRE EL SKARN DEL CARRO DEL DIABLO
El Skarn del Carro del Diablo es fruto del reemplazamiento de 
màrmoles dolomiticos, y en menor grado rocas de silicatos 
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distenslvas producIdas por el mismo emplazamiento del plutdn. Se 
ha formado en un ambiante mesozonal (2-2.5 kb) con temperaturas 
descendantes desde màs de 650 a los 250*0, aunque la importancia 
de los procesos tardios es muy accesoria. Los fluidos 
hidrotermales eran posiblemente hiposalinos (4.8-6 .4%NaCl eq.) y 
pobres en COz, con altas concentraciones de F y B, pero 
fuertemente reductores y muy pobres en Sz; a medida que el skarn 
evoluciona estos se van haciendo progrèsivamente més pobres en F 
y B y més ricos en Sz, aunque toda la evoluciôn se produce a fOz 
muy bajas.
Este skarn présenta muchas de las caracter1sticas tipicas de 
los skarns estanniferos de tipo magnésico (e.g, ZHARIKOV, 1970, 
EINAUDI et ait., 1981, MEINERT, 1983), taies como:
- Relaciôn con granitos muy àcidos (75-78%SiOz), peraluminicos y 
tardiorogénicos.
- Hineralogia tipicamente magnésica, con presencia de condrodita 
y diopsido en las etapas més tempranas.
- Presencia de recurrencias càlcicas con idocrasa y scheelita.
- Relaciôn del Sn con las etapas intermedias y tardias del 
skarn, aunque este està ausente en las de alta temperatura.
Sin embargo présenta unas ciertas caracteristicas 
discriminatorias taies como:
- Poca riqueza en Fe incluse en el aposkam, donde es frecuente 
la apariciôn de magnetita (e.g., HARRIS y EINAUDI, 1982, KHAK, 
1983). El poco contenido en Fe està determinado por la baja 
actividad de éste en el fluido, y por lo tanto por la 
composiciôn de los leucogranitos, muy pobres en Fe.
- Apariciôn de f luoborita en el skarn temprano y no en el 
intermedio o en el de baja temperatura; esto es indicative de 
la relativa poca importancia de los volétiles en estos 
granitos. En gremitos muy ricos en volétiles (ZHARIKOV, 1970), 
los fluidos son ricos en F y B hasta los ültimos estadios del 
skarn.
- Ausencia de casiterita y magnetita en las recurrencias
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càlcicas.
- Caràcter mesozonal, frente a una formaciôn epizonal tlpica de 
estos skarns con Sn. Esta profundidad de gènesis parece ser la 
causa principal de la presencia de W y Sn en el skarn.
Estos skarns de tipo magnés ico son menos comunes que los de 
tipo càlcico y cuando aparecen, lo hacen sobre dolomlas y son 
anteriores a una eventual etapa càlcica (e.g., Costabona, GUY, 
1979, Yerington, HARRIS y EINAUDI, 1982). Sin embargo, los 
skarns magnésicos con Sn son raros en el Macizo Hercinico y el 
del Carro del Diablo es el primero con Sn-W citado en la 
Peninsula Ibérica.
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III.- gjÇÆHS. Ç A LÇ IÇ Q S  OS. wolframio.
En el macizo del PeAalara aparecen diverses skarns de tipo 
càlcico con cantidades variables de wolframio que se instalan 
sobre màrmoles y rocas de silicatos càlcicos (TORNOS, 1981, 
CASQUET Y TORNOS, 1984, TORNOS y CASQUET, 1985a). No presentan 
relaciôn espacial directa con granitos aunque el grueso tamaAo 
de grano y la ausencia de zonados difusionales (EINAUDI et ait., 
1981) permiten clasificarlos como skarns perigraniticos formados 
a cierta distancia de cuerpos igneos, en este caso el granito de 
Rascafria-El Paular (FIG.106). De todos ellos solo se describen 
los màs conocidos, los de la Laguna de los Pàjaros, Valle del 
ArtiAuelo y Cotos. En el resto del Sistema Central EspaAol se 
han reconocido otros muchos skarns de éstas caracteristicas 
(e.g., en Cabezas de Hierro, Mujer Muerta, Cerro de El Caloco, 
Revenga-Hontoria...).
III.1.- SKARNS DE LA LAGUNA DE LOS PAJAROS Y VALLE DEL ARTIAUELO
Ambos skarns presentan caracteristicas petrolôgicas y 
metalogénicas muy similares, por lo que se describen 
conjuntamente. No presentan ningun tipo de labores mineras y la 
mineraiizaciôn se reduce exclusivamente a scheelita.
El skarn de la Laguna de los Pâjaros està formado por grandes 
lentejones de potencia métrica y longitud hectométrica de color 
pardo intercalados entre paragneises fèmicos (TORNOS, 1981). 
Sustituyen a niveles de rocas de silicatos càlcicos en las 
cercanias de unos digues apliticos de gran teuaeulo que se suponen 
relacionados con el granito de Rascafria-El Paular (FIG.106). 
Estas rocas de silicatos càlcicos pre-skam son rocas 
granoblàsticas de grano fino y presentan un bandeado 
composicional centimétrico caracteristico debido a variaciones 
en la proporciôn de los minérales: clinopiroxeno, flogopita, 
cuarzo, microclina y plagioclasa. El tamaAo fino de grano y la 
asociaciôn minerai permite discriminarlas de los skams (TORNOS,
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1981).
Los skarns del Valle del Artifiuelo aparecen en todo el cauce 
del Arroyo del mismo nombre (FIG.106), donde se encuentran 
sustituyendo a rocas de silicatos càlcicos asociadas a gruesos 
lentejones de màrmoles. Aparecen como venas o raasas en relaciôn 
con fracturas o en contactes con los paragneises fémicos 
encajantes. En el àrea los afloramientos de rocas plutônicas 
tardihercinicas se reducen a pequeAos afloramientos apliticos, 
probablemente tambien en relaciôn con el granito de Rascafria-El 
Paular.
En estos skarns se han observado las siguientes etapas 
metasomàticas:
* Skarn de alta temperatura
- Reemplazamiento de los minérales de la roca de silicatos 
càlcicos, excepto a veces el clinopiroxeno (Di^^ Hd^^, 
anal.112, ANEXO II), por granate rico en grossularia (Ad^ ^^ 
GroSg^^^ Sp^^, anal. 81-86, ANEXO II) y diopsido
Hd^^, anal.65-66, 113, ANEXO II, FIG.llO).
Crecimiento de idocrasa magnésica sobre el granate, 
persistiendo el clinopiroxeno estable. Junto con la idocrasa 
aparece scheelita en gruesos granos, fluorita y un minerai no 
identificado en forma de cristales zonados que reemplaza a la 
idocrasa. Màs accesorios son la calcita, allanita y esfena. 
Las plagioclasas relictas de la paragénesis inicial se 
saussuritizan durante este proceso. Esta etapa va localmente 
ligada a una deformaciôn tectônica, que produce grietas de 
tensiôn.
* Skarn de baja temperatura
- Présenta un desarrollo muy variable y fuertemente condicionado 
por la red previa de fracturas. En Pàjaros se observa una 
sustituciôn de la asociaciôn de alta temperatura por epidota 
(pSj^, anal.80-81, ANEXO II), cuarzo, calcita y localmente 
fluorita, scheelita en pequenos greinos y esfena. En el valle
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del Artinuelo el aposkarn està formado por clinoanfibol, 
cuarzo, epidota, albita, esfena y calcita. Esta asociaciôn 
sustituye tambien al protolito, produciendo una cloritizaciôn 
de las flogopitas y sérieitizaciôn de los feldespatos. 
Localmente se ha observado un aposkarn muy mineralizado 
coropuesto por grandes cristales idiomorfos y cataclasticos de 
arsenopirita (Fe^ 34^ %  35^0 ait anal.4, ANEXO II), con algo 
de pirita, pirrotina y calcopirita (con contenidos de hasta el 
5% Sn) en una ganga de cuarzo, actinolita y feldespato 
potàsico.
Finalmente, y a nivel anecdôtico, en el valle del ArtiAuelo 
se han reconocido pequeAas mineraiizaciones de galena muy pura 
(Anal.32-33, ANEXO II) con algo de esfalerita
<2"o.«-o.«^®o.o8-o.o9So.48-o.5o > ^ calcopirita (Anal.23-23,
ANEXO II) que forman venillas irregulares en màrmoles 
calciticos. Su relaciôn con los skarns no està Clara.
III.2.- SKARN DE COTOS
Este skarn se describe independientemente de los anteriores 
por presenter una mineralogia caracteristica, rica en F, y un 
alto contenido en W. Aflora en el camino que va desde el Puerto 
de los Cotos a la Laguna Grande de PeAalara, como un lentejôn de 
direcciôn 110* g=45*N y potencia de 3 m. Se situa entre los 
gneises bandeados y los paragneises Calderuelas (TORNOS, 1981) 
en el flanco inverso de un pliegue de segunda fase. Présenta un 
aspecto muy masivo y en él solo se reconoce un bandeado relicto, 
probablemente sedimentario. Està formado por un skarn de baja 
temperatura blanquecino, en el que se conservein zonas relictas 
de color verdoso del skarn de alta temperatura; esta roca està 
cortada, a su vez, por venas tardias de cuarzo y feldespatos y 
por pegmatoides irregulares (albita-cuarzo) de cronologia poco 
Clara. No se han encontrado restes del protolito, aunque la 
presencia de flogopita y salita relictas y la asociaciôn minerai 
parecen indicar que el skarn se ha desarrollado sobre un 
lentejôn de rocas de silicatos càlcicos y los paragneises
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fémicos encajantes. Las ünicas rocas igneas que afloran en las 
cercanias son pequeAos diques apliticos.
Dentro del afloramianto se distinguen dos faciès 
metasomàticas; una caracterizada por la presencia de albita y 
otra con predominio de minérales càlcicos. Aunque la primera 
parece corresponder a un skarn sobre rocas alumlnicas 
(periskarn) y la segunda sobre rocas de silicatos càlcicos 
(exoskarn), el limite original entre ambas litologias es dificil 
de définir, pues la segunda avanza a costa de la primera.
III.2.1.- £1 exoskarn
El exoskarn présenta la siguiente sucesiôn minerai:
• Skarn de alta temperatura
Skarn diopsîdico formado por diopsido (Di^^^^Hd^^, 
anal.61-64, ANEXO II, FIG.llO) de grano fino, en agregados en 
mosaico con muy poca grossularia (ligeramente anisdtropa) y 
scheelita de grano muy fino intersticiales. Localmente se 
observan flogopitas orientadas y clinopiroxenos algo màs 
férricos que forman bandas subparalelas a la foliaciôn 
regional y que posiblemente sean minérales relictos del 
protolito (Roca de silicatos càlcicos).
- Skarn de idocrasa: Està formado por gruesos cristales de
idocrasa (Mg/(Mg+Fe) = 0.26-0.35, 2-2.3%F, anal.13-15, ANEXO
II) no orientados y localmente en rosetas, con scheelita 
intersticial y localmente zonada en cristales alotriomorfos 
muy gruesos (hasta 2 cm.).
Ambas asociaciones parecen ser coetàneas y entre ellas se 
observan complejas reiaciones de sustituciôn.
* Skarn de baja temperatura
Sustituye irregularmente al de alta temperatura y està 
formado por:
Una alteraciôn prédominante compuesta por un agregado 
irregular de fluorita, sericita, scheelita en minüsculos
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granos disemlnados y cuarzo.
- Pequenas masas de clinozoisita diseminadas.
- Venas de tremolita (Fe/Fe+Mg = 0.04, anal.98, ANEXO II) 
uralitica con cuarzo y fluorita. Esta asociaciôn esté asociada 
a un proceso de fracturaciôn frâgil.
- Venas de albita y cuarzo.
III.2.2.- £1 periskarn
Sustituye con un contacto absolutamente neto al paragneis, 
desarrolléndose el frente metasomético a favor de la 
esquistosidad. Se observa la siguiente sucesiôn;
- Oligoclasa en gruesos cristales afectados por una albitizaciôn 
irregular (An^^) en cristales milimétricos no orientados. 
Como intersticiales aparece cuarzo, esfena muy idiomorfa 
(dentro de la plagioclasa), apatito y algo de diopsido. Este 
ültimo es ligeramente tardio al resto de la asociaciôn.
Sustituciôn del clinopiroxeno por clinoanfibol verdoso 
uralitico (tremolita-actinolita?).
- Masas de cuarzo ligeramente deformado con clinozoisita (que 
sustituye a la plagioclasa) y fluorita.
Sericita tardia (6-9% parag., anal.45-45, ANEXO II) en 
venillas con fluorita y scheelita o sustituyendo a la 
plagioclasa.
Finalmente, ambos tipos de skarn estàn cortados por venillas 
con prehnita, carbonatos, cuarzo, scheelita y fluorita. Aunque 
la scheelita està casi exclusivamente ligada al exoskarn, 
muestra una cierta preferencia a precipitar en las zonas màs 
inmediatas al contacto con el periskarn.
III.3.- Condiciones ûê. formaciôn
Estos skarns presentan una asociaciôn minerai similar a la 
del skarn càlcico sobre rocas de silicatos càlcicos del Carro 
del Diablo y una relaciôn espacial Clara con diques apliticos 
ligados al gremito de Rascafria - El Paular, por lo que se 
asumen unas condiciones de presiôn similares a las del skarn
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magnéslco del Carro del Diablo. La semejanza de paragénesis con 
este skarn parece indicar que tambien se ha formado entre 600 y 
200*C, en un ambiante pobre en CO2, y rico en F; no se pueden 
determinar las condiciones de fOz y fSz.
La scheelita muestra una distribuciôn muy irregular aunque, 
al igual que en el Carro del Diablo, aparece una de grano grueso 
de alta temperatura, y otra de gramo fino, més abundante de baja 
temperatura. El volumen de la mineraiizaciôn parece depender del 
grado de retrogradaciôn y de la cantidad de F del skarn; asi el 
skarn de Cotos, que es el que présenta mayor retrogradaciôn y 
mayor cantidad de fluorita e idocrasa rica en flüor, es el que 
esté més mineralizado. Esta relaciôn directa de la fluorita con 
la scheelita parece sugerir un transporte en forma de complejos 
fluorurados. La poca capacidad de transporte de otros metales 
mediante estos complejos fluorurados (e.g., BARNES, 1979, 
JACKSON y HELGESON, 1984) y la poca efectividad de la 
precipitaciôn de éstos a altas presiones (EUGSTER, 1985) puede 
explicar el enriquecimiento exclusive en W de estos skarns. Esta 
relaciôn W-F ha sido puesta de manifiesto por diverses autores 
(STEMPROK, 1982, SAAVEDRA, 1987), pero son necesarios estudios 
termodinâmicos de detalle para definirla con mayor precisiôn.
III.3.- CONCLUSIONES SOBRE LOS SKARNS CALCICOS DEL MACIZO DE 
PEAALARA
Estos skams presentan unas caracteristicas comunes:
- Se desarrollan sobre rocas de silicatos càlcicos producto del 
metamôrfismo regional previo.
- Presentan un caràcter distal con respecto a los cuerpos 
graniticos, apareciendo ünicamente en relaciôn con apiitas.
- La mineralogia es tipicamente càlcica y muy pobre en Fe; la 
fluorita es, por lo general, un minerai edaundante.
- El ünico minerai metàlico es la scheelita, que aparece en 
proporciones muy varizüïles de un skarn a otro.
Estas caracteristicas son tipicas de los skams càlcicos de W
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de tipo reducido (EINAUDI et ait., 1981).
Su localizaciôn alrededor del stock de Rascafria - El Paular, 
a distancias de hasta 5 km y su relaciôn con diques apliticos 
ligados al mismo, sugiere que estos skarns son équivalentes 
distales y càlcicos de los skarns de W-Sn, formados en el 
inmediato contacto del granito. La zonaciôn minerai que se 
deduce, con el Sn precipitado en proximidad al contacto y el W 
hasta a cierta distancia del mismo, parece sugerir mayor 
capacidad de transporte hidrotermal del W frente a la del Sn.
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IV.- SKARNS çALCIÇOa HIERRQ
Los skarns férricos son escasos en el Sistema Central. 
Oestaca el indicio del Arroyo Zancado, en el que existen labores 
mineras de considerable magnitud; a nivel comparativo se 
describen otros dos pequenos skarns, el de Valdemartin de Fe-Sn 
y el de la Paradilla, también de Fe.
IV.1.- EL SKARN DE ARROYO ZANCADO
IV.1.1.- Introduceiôn % aspectos générales.
Se encuentra situado en la vertiente norte del cerro de El 
Caloco al Sur de Vegas de Matute (Segovia, FIG.118), y sobre él 
se localizan diverses zanjones y abundantes escombreras que 
indican una actividad minera de cierta importancia, 
presuffliblemente de la época romana.
El skarn se desarrolla sobre una compleja serie muy replegada 
de paragneises, màrmoles y rocas de silicatos càlcicos que 
forman un cuerpo lenticular estirado rodeado de ortogneises 
glamdulares. Todo ello se encuentra dentro de una amplia banda 
de cizalla sinmetamôrfica de edad hercinica (sinFz, VILLASECA, 
1983, CAPOTE, 1985); el metamôrfismo regional en este sector es 
de alto grado, alcanzàndose localmente condiciones granuliticas. 
En las cercemias aparecen pequeAos cuerpos de rocas dioriticas 
previas al plutonisme granltico hercinico del Sistema Central 
(FUSTER et ait., 1981a, VILLASECA, op.ct.). Aunque todo el
macizo metamôrfico de El Caloco se encuenta rodeado por 
granitoides hercinicos, las ünicas rocas igneas tardihercinicas 
visibles en las cercanias son diques de pôrfido (FIG.119).
Los aspectos geolôgicos générales del macizo de El Caloco han 
sido tratados por NAVIDAD y PEINADO (1977), FUSTER et ait (1981a 
y b), BELLIDO et ait. (1981) y VILLASECA (1983). Sobre el propio 
skarn existe un trzü^ajo previo de FUSTER et ait. (1981a) y unos 
estudios someros realizados por NAVIDAD y VILLASECA (1983) y
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FIG.118.- Esquema geologico del Macizo metamôrfico de El Caloco 
(de FUSTER et alt., 1981a) (A) Skarn de Almadenes (B) Skarn de 
Arroyo Zancado (C) skarn de La Cabeza.
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VILLASECA (1983); este ültimo relaciona este skarn con la 
intrusiôn de rocas dioriticas a favor de zona una zona de 
cizalla durante la fase 3 hercinica. Finalmente, nuestras 
conclusiones previas han sido publicadas en TORNOS y CASQUET 
(1985a) y CASQUET y TORNOS (1989), dentro de un esquema general 
sobre los skarns del Sistema Central.
IV. 1.2.- Descripcidn âsl gjiflCn-
El skarn constituye un lentejôn subparalelo a la 
esquistosidad regional, con direcciôn submeridiana y cerca de 
40°E de buzamiento, con 1 km. de longitud total y un màximo de 
800 m. de anchura; hacia el Sur desaparece ràpidamente entre los 
gneises, mientras que hacia el Norte se adelgaza progrèsivamente 
hasta desaparecer. El skarn se instala sobre grandes lentejones 
muy replegados de rocas de silicatos càlcicos (Plag+Clpx+Esf), 
con volümenes màs accesorios de gneises anfibôlicos, rocas de 
tipo gabroide y màrmoles (FIG.119).
Todo este conjunto de litologias càlcicas està rodeado por 
paragneises fémicos, que pueden llegar a tener tan solo 2-3 m. 
de potencia y que estàn, a su vez, rodeados por gneises 
glandulares fémicos; en la zona Sur este conjunto litolôgico 
define una serie de pliegues agudos de tipo intrafolial ligados 
a la banda de cizalla düctil. En las cercanias del skarn los 
gneises estàn fuertemente hidrotermalizados, con alteraciôn de 
los ferromagnesianos a clorita y de los feldespatos a sericita.
El afloramiento de Arroyo Zancado està cortado por un dique 
de pôrfido granitico (FIG.119) con borde de enfriamiento 
afanitico y de potencia entre 20 y 25 mt con direcciôn 120° y 
buzamiento de 70-80° al NE; sobre este pôrfido se desarrolla un 
periskarn de granate, piroxeno y epidota.
Los skams se han dividido en base a sus reiaciones con la 
deformaciôn; uno temprano, muy deformado y local (paleoskarn), y 
otro mucho màs tardio posterior a la deformaciôn y a los diques
2 0 0  m100
FIG.119.- Esquema cartogrâflco del skarn de Arroyo Zancado. (1)
Ortogneises glandulares (2) Gnels glandular fémmlco (3)
Paragneises fémmicos (4) Rocas de sillcatos cilclcos (5)
Gabroides y paleoskarn (6) Diques de pôrfldo (?) Skarn de alla
temperatura (8) Skarn de baja temperatura (9) Labores mineras.
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de pdrCLdo (Pérnico, HUERTAS, 1985), nada deformado y dominante, 
donde Ês concentra la mineralizacidn.
IV. 1.2.1.- El paleoskarn.
Apaiace como masas muy compactas, de color gris verdoso y 
textura milonitica que presentan un caricter relicto, ya en su 
mayor >arte ha sido sustituido por el skarn tardihercinico. 
Debido i su pequeAo tamaAo no ha sido posible distinguirlo en la 
cartogiafia de la FIG.119.
En cetalle la roc a es de grano muy fino y esté formada por 
una aliernancia de niveles ricos en piroxeno y plagioclasa en 
lOB q\a se observan porfidoblastos de granate fuertemente 
deformalos y con sombras de presidn. La intensa deformacidn y el 
hecho de que estén cortados por el skarn tardlo, de composicidn 
tota1mm te distinta, permiten interpretarlos como ligados al 
dasarrdlo de la banda de cizalla sinFz que afecta a esta parte 
del madzo de El Caloco (VILLASECA, 1983, CAPOTE, 1985).
Este paleoskarn es producto de la sustituciôn metasomàtica de 
unas rœas bàsicas que hemos denominado "gabroides" y que en el 
Arroyo Zancado aparecen como lentejones dentro de los 
paragnâses fémicos, mostrando una zona interna granuda que por 
defomsiôn milonitica pasa hacia el exterior a verdaderos 
gneisee anfibollticos.
El nicleo de estes lentejones esté compuesta por un agregado 
granudc de bytownita (An^^, anal.7-15, ANEXO II)), en parte 
sustitiida por granate Py^ Sp^  ^ Alm^_^,
anal. 112-114, ANEXO II), y clinopiroxeno Jo^ ^  °^2i-28'
anal.76-83, ANEXO II, FIG.120) que tambien localmente corroe a 
la pltgioclasa; muy localmente se ha observado algo de 
scheeljta. Las relaciones geolôgicas y la textura de la roca 
sugierm que esta roca podrla tratarse de una emtigua roca 
bésicametasomatizada (TORNOS y CASQUET, 1985a).
Sp+Alm
AdG r(+ P y )
Jo'
Hd
FIG.120.- Composlclon de granates y plroxenos en el skarn de 
Arroyo Zancado (1) Paleoskarn, con tendencia al Incremento en 
Mg de los plroxenos (2) Skarn tardio, con Incremento progreslvo 
del Fe en plroxenos y granates.
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Hacia el borde se observa un incremento de la deformacidn y 
aparicidn de texturas de deformacidn düctil y recristalizacidn 
dinémica, probablemente sincrdnica con la Fz, con dcsarrollo de 
microtexturas "augen" con espectaculares sombras de presidn en 
el caso de los granates. La roca adquiere un aspecto bandeado 
milonitico con concentracidn, acintamiento y recristalizacidn 
del clinopiroxeno que se enriquece en Mg/Mg+Fe, mientras que 
disminuye su contenido en Mn (Hd^ Jo„ , , Di, , , .
25—45 0*5—2 54—74 #
anal.88-91, ANEXO II, FIG.120). Los cristales de plagioclasa 
presentan intense mac1ado tectdnico y bordes con textura en 
mortero, mientras que la de la matriz recristaliza a grano més 
fino;,toda ella conserva la composicidn original. Durante la 
deformacidn se forma algo de cuarzo y esfena rica en Al que se 
concentran en los pianos de cizalla, y abundante apatito 
diseminado en la roca. Finalmente existe una alteracidn tardla a 
sericita, clinozoisita y anfibol atribuible al metamorfismo 
regional retrdgrado (F3 o F*?).
Entre el skarn tardio y el gabroide aflora un lente]dn de 4x2 
m. de roca muy densa formada por plagioclasa y cuarzo con 
biotita que pseudomorfiza a un minerai desconocido y abundante 
cordierita. El cuarzo présenta una recristalizacidn tardia total 
con corrosion del resto de los minérales y localmente 
intercrecimientos simplectiticos con la biotita. La cordierita 
aparece en gruesos cristales poligonales que en su nücleo tienen 
pequenos cristales muy corroidos y esqueléticos de sillimanita. 
Como accesorios hay apatito y circdn; al igual que las otras, la 
roca présenta algo de cloritizacidn y sericitizacidn tardia.
IV.1.2.2.- El skarn tardihercinico.
Se desarrolla de manera irregular sobre las rocas de 
silicates càlcicos, gneises, mérmoles y en menor grado sobre el 
paleoskarn antes citado. La sustituciôn sigue los contactes 
litoldgicos y fracturas, con morfologias de tipo capa y vena.
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- El skarn de alta temperatura
El skarn de alta temperatura tiene un cardcter masivo y su 
composicidn parece depender de la del protolito sobre el que se 
forma. Este skarn sustituye a los protolitos de la siguiente 
manera:
* Sobre la roca de silicates càlcicos se observa la siguiente 
sucesidn de transformacidn:
- Una pequena zona de sericita sobre la plagioclasa.
- Crecimiento de cristales de piroxeno que corroen a la 
plagioclasa.
- Una sustitucidn de la roca por una masa de grano grueso y en 
mosaico de clinopiroxeno (zona del piroxeno) sustituida 
posteriormente por las zonas del granate e idocrasa.
* En los gneises y paragneises fémicos la sustitucidn es:
- Sustitucidn del feldespato potdsico por sericita y epidota? 
con cloritizacidn de la biotita.
- Sustitucidn de toda la roca mediante un contacte neto por la 
zona del granate e idocrasa. La sustitucidn se realiza 
preferentemente a favor de pianos de foliacidn.
* El paleoskarn es sustituido mediante venillas o contacte neto 
por el skarn tardio, bien por la zona del granate o la del 
clinopiroxeno.
* No se han encontrado texturas de sustitucidn sobre el mérmol. 
Estos datos sugieren la existencia de una zonacidn metasomàtica 
a le largo del contacte entre los gneises y las rocas de 
silicates càlcicos:
gneis | Zona del | Zona del | RSC 
I Granate e | Piroxeno |
I Idocrasa |
muchas veces trastocadas por la alteracidn retrdgrada a favor 
del contacte. Localmente se llega a a reconocer un bandeado con 
niveles alternantes de granate y piroxeno debido probablemente a 
la existencia de diferencias composicionales previas. Este 
desarrollo es caracteristico de periskams de tipo vena.
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desarrollados lateralmente a partir de un contacte litolôgico 
que ha servido de canal para los fluides.
* Zona del piroxeno
Se desarrolla preferentemente sobre las rocas de silicates 
càlcicos y està formada por clinopiroxeno idiomorfo cuyas 
variaciones de tamano de grano (cristales de 0.5 a 1 mm.) 
parecen définir el bemdeado relicto del protolito. Evoluciona 
progrèsivamente a tipos màs férricos (zonado a nivel de cristal 
y a escala mesoscôpica, desde Di^Jo^Hd^^ a Di^^Jo^Hd^, 
anal.67-75, 84, 87, ANEXO II, FIG.120). Como accesorios aparecen 
allanita, minérales radiactivos (monacita, xenotima?) y esfena. 
En algunas muestras existe una pequena deformacidn con 
recristalizacidn en mortero del piroxeno.
* Zona del granate
Es la màs extensa en el skarn de alta temperatura. El granate 
engloba y sustituye ràpidamente al piroxeno de la zona del
piroxeno (solo al màs rico en Fe), o sustituye directamente a 
rocas silicoaluminicas (gabroide, paleoskarn o gneises). En 
ambas rocas se présenta inicialmente como cristales aislados 
idiomorfos de granate (1-5 mm) siguiendo los pianos de la
foliacidn; el resultado final de la sustitucidn son masas 
granate que conserva relicta la fàbrica planar previa. Al igual 
que la zona del piroxeno, présenta un progresivo enriquecimiento 
en Fe (Ad^^ Py^ Gr^^ Sp^ a Ad^^ Py^ Gr^ Sp^, anal. 102-111, ANEXO 
II, FIG.121). En los cristales individuales este zonado se
manifiesta en un nücleo incoloro e isdtropo y bordes de color
salmdn con anisotropia en sectores.
* Zona de la idocrasa
Coïncidente con las ültimas etapas de crecimiento del granate 
y en equilibrio ünicamente con el piroxeno màs hedembergitico, 
aparece abundante idocrasa férrica (Anal.16-20, ANEXO II) en 
belles cristales idiomorfos zonados, junto con magnetita y 
allanita.
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Finalmente, existen venillas rellenas de un granate 
andraditico muy anisdtropo en maclas polisintdticas con 
cantidades variables de epidota y cuarzo.
- El skarn de baja temperatura y mineralizaciones asociadas
Se desarrolla sobre el paleoskarn y sobre el skarn tardio de 
alta temperatura, concentràndose principalmente en las zonas de 
chamela de los pliegues anter lores (FIG.119) o a favor de 
fracturas paralelas al dique de pdrfido. Forma masas muy 
homogéneas, no deformadas, de color verde oscuro a negro y muy 
mineralizadas (hasta 90% de metàlicos, principalmente 
magnetita).
Présenta un caràcter muy mondtono, con formacidn de una ünica 
zona de anfibol compuesta por una masa granuda de gruesos 
cristales de clinoanfibol càlcicos muy ricos en Cl (hasta un 
1.6%) y parte de ellos subsilicicos (ferropargasitas y en menor 
grado submagnesiohastingsitas, hastingsitas y
subferropargasitas, anal.99-126, ANEXO II). Esta zona sustituye 
preferentemente a la del piroxeno y en menor proporcidn a la del 
granate, aunque es corriente encontrar al anfibol rellenando 
cavidades intersertales en éste.
La mineralizacidn està formada por magnetita idiomorfa masiva 
a intersticial en el cuifibol y muy rica en Sn (hasta 0.3% Sn, 
anal.13-14, ANEXO II), con inclusiones muy pequehas y de 
distribucidn muy irregular de pirita y calcopirita.
Finalmente existe una alteracidn hidrotermal teurdia 
consistante en:
- Una sustituciôn del granate por calcita, cuarzo y epidota.
- Relleno de microcavidades y sustitucidn del anfibol por 
tremolita y cloritas.








FIG.121.- Geoquimica de elementos menores en el skarn de Arroyo 
Zancado. (23) Gabroide deformado (31) Gabroide (32) Skarn 
granatitico (30) Skarn granatltico (25) Skarn piroxenitico y 
.anfibôlico (26) Skarn anfibôlico mlneralizado.
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En los gneises se observa una sustituciôn tardia de los 
feldespatos por sericita y el desarrollo de un periskarn de baja 
temperatura con epidota y clorita (con circôn y apatito).
IV.1.3.- Geoquimica del oroceso metasomàtico
El muestreo realizado en el skarn del Arroyo Zancado es 
insuficiente para définir con precisiôn una columna metasomàtica 
tan compleja, por lo que solo se abordan aspectos de la 
geoquimica de elementos menores que permitan caracterizar el 
skarn. Una visiôn parcial se obtiene a partir del perfil de la 
FIG.121 en el que se ha proyectado una roca de tipo gabroide 
(KS-31) junto con su équivalente milonitico (KS-23) como 
représentantes del paleoskarn y un conjunto de rocas (de 
protolito desconocido) progrèsivamente màs evolucionados hacia 
la derecha (KS-32, KS-30, KS-25 y KS-26) correspondientes al
skarn tardio.
El paleoskarn no muestra enriquecimiento apreciable (<100 
ppm) en ningün elemento metàlico. El skarn tardihercinico se 
caracteriza por tener contenidos muy bajos de elementos 
metàlicos, con menos 10 ppm de H, entre 30 y 180 ppm de Pb y 
entre 20 y 140 de Zn; solo el Sn està cons ider ablemente 
enriquecido (entre 30 y 480 ppm). Los mayores contenidos en 
elementos metàlicos se concentran en el skarn de baja 
temperatura, tal como muestra la FIG.121; los contenidos tan 
bajos en el paleoskarn y en los protolitos permiten suponer un 
origen externo para estos metales. Al igual que ocurre en el 
skarn de Almadenes, existe una correlaciôn positiva entre el 
Sn-Zn-Pb (0.8-0.9), mientras que el W muestra una de tipo 
negativo (-0.15 a -0.21) con los otros metales (CUADRO XVI).
IV.1.4.- Interpretaciôn fisicoouimica dgl proceso metasomâtico 
durante el skarn tardio
La monôtona composicidn del skarn de Arroyo Zancado, formado 
por silicatos con amplia varicüsilidad composicional y escasos 
minérales metàlicos hace que las condiciones de formacidn de
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éste sean dificiles de préciser.
IV.1.4.1.- Range de presiones.
La posterioridad del skarn tardihercinico respecte a los 
pdrfidos, a su vez manifestacidn de las ultimas etapas del 
magmatisme en el SCE, y el gran desarrollo volumétrico del skarn 
de baja temperatura sugieren que el skarn se ha formado a 
presiones bajas y probablemente similares a las de los skarns 
polimetàlicos (Cap.V) , por lo que se estiman en un range 
probable de 0.5-1 kb.
Se ha realizado un estudio preliminar de inclusiones fluidas 
sobre los clinopiroxenos y granates del skarn tardio. Debido al 
pequeno tamano de éstas y a las caracteristicas dpticas del 
granate y piroxeno, solo se han podido obtener unos pocos datos 
de temperatura de homogeneizaciôn y aün menos de fusidn del 
hielo. Mientras que en el caso del granate ninguna de las 
inclusiones ha homogeneizado a menos de 550"c, limite màximo de 
trabajo del equipo instrumental (platina CHAIXMECA), en el caso 
del piroxeno las inclusiones fluidas han homogene i z ado entre 436 
y mâs de 550°C, e indistintamente en fase vapor y fase liquida, 
sugiriendo que la formacidn del skarn de alta temperatura podria 
estar ligado a procesos de ebullicidn. Las temperaturas de 
ültima fusidn de hielo han variado entre -12* y -6*C, indicando 
salinidades entre 9.2 y 12%NaCl eq., muy acordes con la 
évolueidn de la curva critica del sistema NaCl-HzO (KNIGHT y 
BODNAR, 1989) En estas condiciones la presidn hidrostàtica 
puede ser estimada a partir de la la curva critica del sistema 
NaCl-HzO (KNIGHT y BODNAR, op.ct.), la cüal indica presiones de 
fluidos del orden de 400-700 bars. Es to sugiere que la presidn 
hidrostàtica durante la formacidn de este skarn era similar a la 
litostâtica.
IV.1.4.2.- Temperaturas de formacidn.
Las temperaturas de homogeneizacidn de las inclusiones 
fluidas en procesos de ebullicidn son équivalentes a las
10-1
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FIG.122.- Temperaturas de horaogeneizaclôn de inclusiones 
fluidas en clinopiroxenos del skarn de Arroyo Zancado. (L) 
Homogeneizacidn en liquide. (V) Homogeneizacidn en vapor.
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temperaturas de atrapamlento, por lo que estas temperaturas (436 
a màs de 5S0*C, FIG.122) obtenidas pueden considerarse de
formacidn del skarn de alta temperatura. Estos rangos son 
concordantes con un màximo de temperatura definido por la de 
intrusidn del pdrfido, cercana a unos 750“c.
La idocrasa Mg es estable en un rango de temperatura entre 
los 720 y 420*C (HOCHELLA et ait. , 1982); este dato ha de
tomarse con réservas ya que el alto contenido en Fe de las 
idocrasas de Arroyo Zancado posiblemente amplie de una manera 
considerable este campo de estabilidad.
El limite superior de estabilidad de la ferropargasita para 
fOz entre el QFM y NNO se encuentra cerca de los 500-540*C 
(GUILBERT, 1966), mientras que la temperatura minima de 
formacidn de skarns anfiboliticos de similares caracteristicas 
es de alrededor de 400*C (Van der MARCHE y VERKAEREN, 1985).
IV.1.4.3.- Composicidn de la fase fluida.
En las inclusiones fluidas no se ha detectado COz a
temperatura ambiante, lo que impiica que a estas temperaturas de 
formacidn, la fracciôn molar de CO2 del fluido es muy baja, 
inferiores a 0.05 (HEDENQÜIST Y HENLEY, 1985). Esta baja XCO2 
determinada por la inclusiones fluidas es concordante con la
ausencia de calcita y abundancia de idocrasa, epidota y 
anfiboles férricos, minérales caracteristicos de ambiantes 
pobres en CO2 .
Los datos preliminares de inclusiones fluidas indican que el 
skarn de alta temperatura se ha formado a partir de fluidos algo 
salinos (entre 9 y 12%NaCl eq.). aunque siempre subsaturados ya 
que no se hem encontrado cristales hijos. La presencia de
abundante Cl en los anfiboles sugiere que los fluidos durante la 
formacidn del skarn de baja temperatura eran tambien bastante 
salinos (DICK y ROBINSON, 1979).
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La fugacidad de azufre està limitada a alta temperatura por 
los campos de estabilidad de la andradita y hedembergita por un 
lado y la estabilidad de la esfena y magnetita por otro, de una 
manera similar al skarn de Almadenes.
La aparicidn de magnetita, pirita y calcopirita en el 
aposkarn define un rango de fOz y fSz, aunque la ausencia casi 
total de datos termodinàmicos sobre estos anfiboles no permits 
precisar màs. La ausencia de ilvaita en un aposkarn tan rico en 
hierro solo puede ser explicada por:
* Exceso de aluminio en el sistema que inhiba su formacidn a 
Costa de los anfiboles.
* Fugacidades de oxigeno suficientemente altas que inhiban la 
formacidn de ilvaita (temperatura inferior a 460-490°C y fOa 
superior a 10*“  bars).
La fF y la fCl en el fluido son dificiles de evaluar en 
cuanto que no se conocen los coeficientes de reparte entre F y 
Cl y los minérales descritos. Sin embargo, la proporcidn entre 
estos dos elementos puede ser estimada ya que su contenido en 
los minérales es proporcional a la relacidn fHF/fHaO y fHCl/fHzO 
del fluido (SMEDT et ait., 1984). Los contenidos en F (0.5 a 1.9 
en la idocrasa, 0.25 a 0.57 en el granate, 0.002 a 0.02 en el 
piroxeno y 0.166 a 0.18 en el anfibol) y Cl (0.04 a 0.44 en el 
anfibol) y los datos aproximados de reparto F-Cl en los 
minérales (VOLFINGER et ait., 1985, SISSON, 1987) sugieren
valores extremadamente altos de la fCl y elevados de fF. Esta 
fCl anormalmente alta es discriminatoria frente a los otros 
skarns estudiados, donde los fluidos son mayoritarlamente 
hiposalinos.
El origen de la magnetita es el resultado de un continue 
incremento del Fe en las disoluciones, tal como se manifiesta en 
el zonado y evoluciôn del granate y piroxeno, combinado con la 
destrucciôn de estos minérales (los del paleoskarn y skarn 
tardio de alta temperatura) durante el desarrollo del aposkarn.
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tal como ha sido demostrado por CASQUET (1980). Este Fe puede 
procéder, en su mayor parte, de la alteracidn metasomàtica de 
los gabroides o de las rocas bàsicas cercanas (FUSTER et ait. , 
1981b). La conjunciôn espacial tan directa de rocas igneas 
bàsicas y skarns férricos en un àrea tan pequena del Sistema 
Central parece indicar que éstas ültimas son el factor 
condicionante principal (CASQUET y TORNOS, 1989).
IV.1.5.- Cronoloqia del skarn Y relaciones con el plutonismo 
herclnico
La relacidn del skarn mineralizado de Arroyo Zancado con los 
pdrfidos que cortan el macizo de El Caloco indica que éste es 
claramente tardihercinico y sincrdnico y/o posterior a estos. 
Dado que estos diques de pdrfido cortem a los granitos del grupo 
G4, cuya edad es Pérmica (IBARROLA et ait., 1988), résulta claro 
que estos skarns son probablemente de esta edad.
El paleoskarn présenta unas texturas miloniticas muy bien 
definidas y una foliacidn paralela a la regional, por lo que lo 
interpretamos como previo o quizàs sincrdnico con la fase 2 
hercinica.
IV.2.- OTROS SKARNS FERRICOS
IV. 2.1.- El skarn dg. Valdemartin
Este skarn es representative de un conjunto de pequenos 
skarns que aparecen dentro de un conjunto de paragneises fémicos 
con intercalaciones de cuarcitas, rocas de silicatos càlcicos y 
anfibolitas situados geoldgicamente sobre la zona de cüpula del 
leucogranito de la Pedriza, y geogràficamente en la divisoria de 
las Cabezas de Hierro. El skarn que se describe aqui aflora en 
el mismo collado de Valdemartin.
Aunque las condiciones de afloramiento son muy malas, el 
skarn aparece como lentejones de color vered oscuro y pardo, no 
orientados, de potencia métrica y direccidn 20* dentro de 
paragneises fémicos a su vez rodeados por gneises glandulares
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fémicos.
El skarn està formado por un granate granditico idiomorfo muy 
retrogradado a una mezcla de cuarzo tipicamente hidrotermal en 
gruesos cristales, junto con un anfibol de tipo gruneritico 
(Anal.127-134, ANEXO II, FIG.lll) rico en Al, apatito, grafito, 
esfena y metàlicos. El minerai metàlico prédominante es la 
magnetita (Anal.11-12, ANEXO II), que aparece bien como
cristales idiomorfos martitizados con abundantes inclusiones de 
calcopirita, bien como cristales aciculares màs tardios
(sustituciôn de hematites?) sin gotas de calcopirita.
Intersticial entre la magnetita y el cuarzo o ligada al anfibol 
aparece abundante casiterita (hasta 0.26%Sn en roca total) en 
cristales idiomorfos zonados. Finalmente existe una 
silicificaciôn tardia en forma de venillas.
No se ha observado el protolito del skarn, pero la asociaciôn 
Fe-Sn indica que este skarn guarda similitudes genéticas con el 
de Arroyo Zancado. La existencia de una mineralogia subcàlcica 
duremte el aposkarn con abundante magnetita sugiere unas 
condiciones de formacidn muy especificas para estas rocas. Tal 
como indicamos prevlamente (TORNOS y CASQUET, 1984) este skarn 
probablemente està relacionado con metasedimentos siliceos ricos 
en Fe y carbonatos, parecidos a los citados por BESSON (1973) en 
los Pirineos; este protolito séria el que aportaria el Fe, 
mientras que el Sn séria una impronta geoquimica producida por 
los granitos cercanos.
IV.2.2.- El skarn dâ la. Paradilla
El skarn de la Paradilla se encuentra en las cercanias de 
Santa Maria de la Alameda (IGME, 1984) y se desarrolla sobre 
rocas de silicatos càlcicos, anfibolitas y màrmoles asociados a 
pargneises fémicos y ortogneises prehercinicos.
El skarn aparece formando un lentejôn que se acuna 
ràpidamente, de direccidn 130* y un buzamiento de 25*S llegando
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a tener 4 mt de potencia. La facies de alta temperatura està 
formada por cristales de hedembergita-diops ido idio a 
subidiomorfos de hasta 1 mm. de tamano. con granate y cuarzo 
intersticiales.
La alteracidn hidrotermal de este skarn da lugar a una masa 
de clinoanfibol muy pleocrdico pardo a verde con abundante 
magnetita intersticial. Finalmente existe una retrogradacidn 
tardia muy intensa a magnesita, talco, calcita, montmorillonita 
y clinozoisita en relacidn con una fractura ME-SW.
IV.III.- CONCLUSlONES SOBRE LOS SKARNS CALCICOS DE HIERRO.
Estos skarns parecen haberse formado en un ambiante epizonal, 
a temperaturas relativamente altas (entre 700 y 300“c), en un 
ambiante de fOz y fSz intermedias (entre el tampdn HH y el campo
de estabilidad de la ilvaita y en el campo de la Py - Cpy
respectivamente). Un rasgo caracteristico de estos skarns es la 
elevada fCl durante su formacidn.
Sus caracteristicas màs destacadas son:
- Mineralizacidn prédominante de magnetita.
- Temperaturas de formacidn elevadas, generalmente superiores a 
los otros tipos de skarn.
- Fluidos algo salinos y pobres en COz.
- Presencia de anfiboles pobres en silice, tipicos de êunbientes 
ricos en Al y/o Fe, a veces con altos contenidos en Cl.
- Relacidn directa con protolitos ricos en Fe.
Estas caracteristicas, asi como la composicidn y evolucidn 
del granate y piroxeno en el skarn, permiten encuadrar sin 
género de dudas estos indicios dentro de los skarns càlcicos 
férricos de EINAUDI et ait. (1981). Sin embargo, aunque estos 
skarns pueden aparecer en cualquier àmbito geodinàmico, suelen 
estar relacionados con rocas igneas bàsicas a intermedias de 
ambiante pre a sincolisidn capaces de aportar grandes cemtidades 
de Fe al sistema hidrotermal (e.g., skams del SW de Espana,
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CASQUET y TORNOS, 1989). Asimismo, la presencia de protolitos 
ricos en Fe es capaz de generar skarns férricos desconectados de 
este tipo de nagmatisno, como ha sido descrito por ME INERT 
(1983) y demostrado isotépicamente por ROSE et ait. (1985). Este 
tipo de skarns que han sido citadas en diverses zonas del mundo 
(e.g., SHIMAZAKI, 1982, SHIMAZAKI et ait., 1982, TOULHAUT, 1982, 
MEINERT, 1984, Van der MARCKE y VERKAEREN, 1985, ROSE et ait., 
1985, CASQUET y TORNOS, 1989).
El elevado contenido en Sn en estos skarns se interpréta como 
resultado de la relacidn de éste con granitos mineralizados en 
Sn, tipicos del Macizo Herclnico, que son capaces de 
sobreimponer una impronta estannifera al caràcter férrico del 
skarn (Van der MARCKE y VERKAEREN, op.ct., CASQUET y TORNOS, 
op.ct.); asi, el Sn aparece dentro de la red de la magnetita, 
granate, epidota, anfibol o como casiterita, estannina o 
malayaita.
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V.- SKARNS CALCICOS PQLÏMETALIÇPS
En las cercanias del skarn de Almadenes aparecen otros skarns 
con caracteristicas muy similares a éste (FIG.2 y 3); presentan 
un caràcter aparentemente distal con respecto a los granitos 
mineraiizadores y tienen una asociaciôn metàlica de Zn-Cu-W-Sn. 
En todos ellos el skarn de baja temperatura està mucho menos 
desarrollado que en el de Almadenes, por lo que muchas de las 
caracteristicas obliteradas por la zona de cizalla de Almadenes 
pueden ser observadas aqui.
Los très skarns màs importantes son los de Hondalizas, 
Revenga y La Cabeza, sobre los que las companias mineras CHARTER 
EXPLORACIONES S.A. y SAN ALBIN S.A. han realizado diversas 
campanas de sondeos.
V.I.- EL SKARN DE HONDALIZAS
El skarn de Hondalizas se encuentra situado en el paraje del 
mismo nombre, en la vertiente N de la Sierra del Quintanar y a 
unos 4 km. al ESE del skarn de Almadenes (FIG.3 y 123). Présenta 
grandes similitudes con éste, aunque su interés econômico parece 
mucho màs reduc ido, ya que es de menor tamano y existen grandes 
volümenes de màrmoles sin skarnificar. La compania CESA ha 
realizado diversas labores de investigaciôn en el àrea.
Los afloramientos son de muy poca extensiôn y los de skarn 
estàn casi totalmente cubiertos por antiguas escombreras casi 
totalmente peneplanizadas, por lo que la mayor parte de los 
datos se hem obtenido a partir de la testificaciôn de sondeos.
V.1.1.- Encuadre aeolôaico.
El skarn aparece situado en el contacte tectônico entre 
ortogneises glandulares al sur y adamellitas del nücleo del 
macizo de Otero al norte (FIG.123). Este contacte es una banda 
de cizalla de caracteristicas idénticas a la que corta la
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mineralizaciôn de Almadenes y que se prolonge
ininterrumpidamente hacia el SW hasta la Sierra del Quintanar, a 
lo largo de màs de 10 km. Présenta una direccidn de 110-130“ con 
buzamiento variable al SW (entre 20 y 40“). Al N de la zona de 
cizalla afloran las granodioritas y adamellitas del plutôn de 
Otero, mientras que al S aparecen ortogneises glandulares y 
leucogneises; a lo largo de ésta las rocas estàn intensamente 
deformadas hasta una distancia de unos 500 m. Asimismo, dentro 
de la banda se conservan restos de metasedimentos consistantes 
en un lentejdn de hasta 30 m. de anchura formado por màrmoles 
variablemente skarnificados con paragneises fémicos y rocas de 
silicatos càlcicos subordinadas.
Dentro de la zona de cizalla se reconocen dos etapas 
tectônicas principales; una temprana con deformacidn 
esencialmente düctil (similar a la etapa II en Almadenes) y otra 
màs tardia y frâgil y ligada a una cloritizacidn (equivalents a 
la etapa III de Almadenes). Los pianos asociados a ambas etapas 
son iguales a los de Almadenes, por lo que la interpretacidn del 
conjunto es equivalents. Sin embargo, la deformacidn es de 
caràcter mucho màs düctil que en Almadenes ya que aparecen 
ribbons, texturas en mortero y recristalizacidn generalizada; se 
desarrolla preferentemente sobre las rocas aluminicas y quizàs 
el màrmol, afectando solo muy localmente al skarn.
Ligadas a la etapa tardia existen unas bandas negras de grano 
muy fino y trazado muy irregular formadas por clorita, sericita 
y cuarzo, que podrian corresponder a posibles zonas de 
deformacidn sismica con un importante papel de la fase fluida.
V.I.2.- las. rocas araniticas %  la deformacidn asociada ,
Las rocas graniticas, granodioritas y adamellitas, presentan, 
junto a la banda de cizalla, una intensa deformacidn que se 
manifiesta en la aparicidn de una banda cataclasitica externa y 
una banda de filonitas a lo largo del contacte.
- Banda cataclasitica: Llega a tener hasta 500 m. de potencia y
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muestra un trazado irregular con trânsito gradual a tipos
menos deformados; lleva asociada una episienitizaciôn muy 
irregular del granite que alterna con zonas silicificadas. La 
episienita, de tones rosados, aparece como una roca
fuertemente triturada y compuesta por gruesos cristales 
relictos de ortosa y oligoclasa en una matriz récristalizada 
de albita de grano fino que los engloba y sustituye. Como 
accesorios hay apatito, circdn, xenotima y posible allanita.
Posterior a esta etapa existe una silicificacidn sin a 
postectdnica que afecta a la episienita o al granite 
tectonizado. Esta hidrotermalizacidn se manifiesta por la 
aparicidn de gruesos granos de cuarzo alotriomorfo poco
deformados con abundante sericita y clorita intersticial que 
conservan relictos corroidos de granate almandinico; como
accesorios hay abundante apatito, circdn y opacos. Esta roca 
es muy similar al granito silicificado descrito en Almadenes.
- Banda de filonitas: Aparece restringida a las zonas de de
màxima deformacidn en la zona de cizalla. Las rocas estàn 
formadas por cuarzo de grano fino recristalizado, a veces con 
texturas en ribbons, clorita y sericita. Hay feldespatos 
relictos que estàn muy sericitizados; localmente se observa 
una cementacidn tardia por microclina. La esquistosidad 
visible, muy penetrativa, le confiere localmente el aspecto de 
metasedimentos (paragneises). Se observan estructuras de tipo 
S-C que indican que la falla corresponde a un desgarre normal 
direccional de caràcter sinestral.
Una etapa de deformacidn màs tardia produce una 
brechificacidn y sustitucidn de las rocas anteriores por 
clorita, con texturas desde filoniticas a fibrosorradiadas, con 
cantidades adicionales de microclina, cuarzo, fluorita y 
epidota. Como accesorios hay apatito, circdn, xenotima, 
ilmenita, pirita y calcopirita.
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Con posterioridad a la deformacidn principal (bandas da 
cataclasitas y filonitas) y antes de la cloritizacidn se 
desarrolla un periskarn muy irregular y poco importante, 
canalizado por fracturas y formado por microclina, epidota en 
cristales idiomorfos y cuarzo intersticial. Localmente se han 
observado venillas y sustituciones posteriores de clinoanfibol 
verdoso y opacos.
V.I.3.- Los ortogneises y. la deformacidn asociada.
Los gneises glandulares presentan una deformacidn filonitica 
con asociaciones similares a las de los granitos: sustitucidn de 
los feldespatos por cuarzo y clorita y definicidn de los pianos 
S y C por moscovite y clorita en agregados orientados y cuarzo 
de grano muy fino en mosaico. A favor de estos pianos se 
desarrolla un periskarn postdeformacidn, localmente masivo, 
formado por un agregado casi equigranular de microclina y 
epidota con abundante scheelita. Finalmente existen venas con 
microclina, epidota, clorita, cuarzo, fluorita y/o scheelita.
V.I.4.- £1 skarn.
Aparece desarrollado sobre los màrmoles y rocas de silicatos
càlcicos como masas irregulares, subconcordaxttes con la
foliacidn regional o milonitica y frentes de sustitucidn netos.
V.1.4.1.- El skarn de alta temperatura.
Està formado casi exclus ivamente por una granatita de color 
amarillento que puede conservar un bandeado relicto del 
protolito. En detalle, este skarn andraditico està formada por 
cristales idiomorfos (Ad,, Gr Sp,, anal.87-101, ANEXO
51-99 0-41 ^0-8
II) de hasta 5 mm. de diametro que presentan una anisotropia
andmala definiendo un zonado concéntrico. En el granate se han 
observado inclusiones de clinopiroxeno, asi como otras de menor 
tamano y màs abundantes de magnetita y pirita. La composicidn de 
estos gremates es idéntica a los del skarn de alta temperatura 
(skarn andraditico) de Almadenes, con composiciones muy 
mondtonas y ricas en componente andradita (FIG.126).
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Localmente se ha observado la presencia de un skarn 
clinopiroxenltico màs tardio, formado por cristales idio a 
subidiomorfos verdes ricos en hedembergita. Este skarn puede 
estar sustituido por otro de idocrasa en grandes cristales, a 
veces fibrosorradiados, junto con cuarzo intersticial.
V.I.4.2.- El skarn de baja temperatura
Està separado del de alta temperatura por una etapa de 
deformacidn que se manifiesta en una fracturacidn de gremate y 
deformacidn algo màs düctil del piroxeno. La granatita aparece 
sustituida por un skarn epidotltico con gruesos cristales 
idiomorfos de epidota con pleocroismo amarillo (ps^ 
anal.70-78, ANEXO II) con un relleno posterior de las fracturas 
por epidota de la misma composicidn, junto con cuarzo 
intersticial, y algo de microclina, biotita verde, fluorita y 
scheelita; los opacos son muy accesorios. Esta asociacidn forma 
venas en la clinopiroxenita, nunca la sustituye.
Sustituyendo al skarn piroxenitico o cortando en venas al 
andraditico y al epidotitico se observa un skarn anfibolitico 
posterior, foipnado por actinolita-tremolita (anal.122-123, ANEXO 
II), cuarzo, fluorita, epidota y scheelita.
En relacidn con la etapa de cataclasis tardia que afecta a 
todos los tipos descritos tiene lugar una cloritizacidn en 
masas, desde esquistosadas a fibrosorradiadas. La clorita es 
verde pleocroica y se asocia a cuarzo, albita, sericita, 
fluorita y minérales metàlicos.
La mineralizacidn està desarrollada preferentemente sobre el 
skarn emfibolitico y las clorititas tardias. Està formada por:
* Masas irregulares de calcopirita, esfalerita y estannina, 
junto con cristales idiomorfos de pirita y casiterita. Algo 
màs accesorios son la bismutina, galena, wittichenita y 
bismuto nativo.
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* Agregados de cristales de magnetita en cristales idio a 
alotriomorfos, dodecaédricos zonados y localemente 
cataclasiticos, que a veces llegan a pseudomorfizar totalmente 
al granate. Està martitizada en el borda o a lo largo de 
pianos cristalogràficos. Présenta inclusiones de pirita, 
calcopirita y bornita.
* Diseminaciones de scheelita en granos independientes, 
principalmente en las clorititas y, en menor grado, en el 
skarn anfibolitico.
Existe una intensa alteracidn hidrotermal tardia de màs baja 
temperatura que se meuiif iesta en la aparicidn de venas y 
sustituciones de todas las asociaciones previas por cuarzo y 
fluorita con clinoanfiboles, epidota, calcita y apatito 
accesorio. Estas llevan asociada una mineralizacidn similar a la 
ya descrita, pero con hematites; sustituye a la magnetita previa 
y ademàs forma cristales propios, que estàn reemplazados por una 
magnetita posterior. Los granates y piroxenos relictos estàn 
reemplazados por una masa de grano fino de cuarzo, calcita y 
opacos.
A esta etapa se asocian unas rocas hidrotermales intercaladas 
entre los skams consistantes en un agregado equigranular de 
cuarzo de grano muy fino, que conserva restos de un bandeado 
definido por flogopitas y opacos (posible màrmol silicificado) y 
fantasmas de brechas polimicticas totalmente silicificadas. 
Estas rocas son muy similares a los "cherts" citados en el skarn 
de Almadenes.
La deformacidn dentro del skarn se manifiesta con mucha menor 
intensidad que en Almadenes. Solo se han observado algunas 
bandas ultramiloniticas locales con fragmentos de epidota, 
actinolita y granate en una matriz de grano muy fino de cuarzo, 
clorita y sericita; parecen ser anteriores a las clorititas.
La asociacidn metàlica està alterada supergénicamente a lo
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largo de bordes de grano y flsuras a calcosina, covellina, 
goethita y malaquita.
V.I.5.- Comoaracidn âê. las condiciones formacidn con las del 
skarn às. Almadgn^g»
El skarn de Hondalizas présenta, tanto sobre los granitos, y 
en menor grado gneises, como sobre los màrmoles, una alteracidn 
hidrotermal muy similar a la de Almadenes, por lo que sus 
condiciones de formacidn se pueden suponer casi équivalentes. 
Sin embargo, existen pequenas diferencias:
* El skarn de alta temperatura està muy poco afectado por la 
deformacidn ligada a la zona de cizalla.
* El volumen del aposkarn, y por lo tanto de la mineralizacidn, 
son mucho menores que en Almadenes, aunque las leyes son 
équivalentes (0.35%Sn y 0.1% W O 3 , CESA, com.pers.). Sin 
embargo, el volumen relative de la alteracidn hidrotermal 
tardia es mucho mayor.
* La presencia de andradita como fase dominante del skarn de 
alta temperatura y de epidota en las etapas màs tardias 
indican que este skarn se ha formado en condiciones mucho màs 
oxidantes que el de Almadenes, con esteüsilizacidn preferente 
de estos minérales frente a la hedembergita y anfiboles.
* La presencia casi constante de pirita y magnetita, junto con 
bornita y estemnina parecen indicar que el régimen de fSz fue 
tambien algo superior que el de Almadenes. Las multiples 
sustituciones hematites-magnetita de las etapas màs tardias 
confirman este caràcter màs oxidemte del skarn.
V.2.- LOS SKARNS DEL AREA DE REVENGA
Entre las poblaciones de Revenga, Hontoria y Segovia (FIG.2 y 
124) aparecen diverses lentejones de màrmoles y rocas de 
silicatos càlcicos intercalados entre paragneises y ortogneises 
fémicos que heui sido estudiados en detalle por VILLASECA (1983). 
Estas rocas han sido intensamente deformadas durante la orogenia 
hercinica, presentando una estructura de tipo antiformal cortada 
por abundantes zonas de cizalla sinFz y sinFs (VILLASECA,
\  \
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FIG.124.- Situaciôn geolôglca de los skarns del ârea de Revenga 
(tornado de VILLASECA, 1983). (1) Gneises glandulares fémicos
con intercalaciones de paragnelses (2) Lentejones de mârmoles y 
rocas de slllcatos câlcicos variableniente skarnifIcados. (3) 




Los cuerpos de mârmoles tienen dimensiones variables de hasta 
varies centenares de metros de longitud y estàn frecuentemente 
skarnificados. Los skarns son de tipo capa, subparalelos a la 
foliaciôn regional, de direcciôn 100-150°, y presentan potencias 
variables entre 1 y 20 mt; asi VILLASECA (op.et.) ha reeonoeido 
dentro de este àrea très tipos de skarns, magnésieos estériles, 
eàleieos estériles y eàleieos mineralizados. Los primeros 
pareeen eorresponder a skarns metamôrfieos bimetasométieos; 
presentan una morfologia tipo eapa eon desarrollo de un skarn 
magnésieo (eon zonas del diopsido, diopsido + flogopita y 
diopsido + flogopita + espinela) sobre mârmoles dolomiticos y un 
periskarn (eon epidota, euarzo y aetinolita) sobre gneises 
(VILLASECA, op.ct.). Los skarns câleieos, llamados estériles por 
este autor, son skarns eon diseminacién de scheelita y similares 
a los skarns eâlcieos de W eitados en otros puntos del Sistema 
Central (Cap.III).
Los skarns câleieos mineralizados han sido estudiados 
previamente por VILLASECA (1983), TORNOS y CASQÜET (1985a) y 
BARBIER (1986); aparecen eomo lentejones homogéneos de color 
ver de caracterlstico, muy eompactos y nada orientados o 
deformados, eon potencias de hasta 5 m. y longitud de hasta 20 
m. El grado de reemplazeuniento es elevado y por lo general no se 
conservem restos intactes del protolito. Solo localmente o en 
sondeos se ha observado una relacidn directa con mârmoles 
(BARBIER, 1986). Estos son de tipo dolomitico, eompuestos por 
calcita, dolomita, forsterita, espinela, diopsido, flogopita y 
magnetita; presentan una foliaciôn de flujo ligada a la Fz. 
Tienen una retrogradaciôn tardia de la forsterita a serpentina y 
del diopsido a tremolita.
En las celumnas de sendeos estudiadas por BARBIER (1986) se 
ci tan nivales de rocas bâsicas de hasta 10 m. de potencia 





FIG.126.- Composlclon de granates y plroxenos de los skarns 
càlcicos polimetàlicos (1) Hondallzas (2) Revenga (3) Granates 
tardies de Revenga BARBIER, 1986).
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que han sido interpretadas como antiguas lavas y que pareeen ser 
un argumente a favor de un origen volcanosedimentario para parte 
de la mineraiizaciôn. Sin embargo, estas rocas igneaa cortan a 
los granitos y no estàn afectadas por la deformaciôn düctil 
hercinica, por lo que se trata claramente de diques 
microdioriticos semejantes a los que afloran en el àrea de 
Almadenes. Asi, a pesar de una intensa hidrotermalizaciôn, 
presentan claras texturas ofiticas y restos de la paragénesis 
original cloritizada,silicificada y sericitizada. Estàn cortados 
por un periskarn tardio en venas y formado por epidota, euarzo, 
fluorita y esfena.
VILLASECA (1983) interpréta todos los skarns del àrea como de 
tipo regional - metamôrfico y ligados a zonas de cizalla düctil 
sinFz. Sin embargo, existen un conjunto de criterios que 
penniten relacionarlos con los demàs skams tardihercinicos, 
taies como:
- Tamano de grano grueso y ausencia total de estructuras de 
deformaciôn incluse en los bordes de los skarns.
- Misma composiciôn mineralôgica, tanto de la ganga como de 
metàlicos, que otros skarns claramente tardihercinicos del 
Sistema Central.
- Alto contenido en Mn de los piroxenos y caracteristicas de 
inclusiones fluidas iguales a las de los skarns 
tardihercinicos de tipo distal.
En el àrea no afloran cuerpos graniticos; solo aparecen 
pequehos diques de aplitas y pegmatitas, estas ültimas 
relacionadas espacialmente con los skams, tal como muestran las 
columnas de sondeos levantadas por BARBIER (1986). Los sondeos 
realizados en el àrea tampoco han llegado a cortar (hasta una 
profundidad de 250 m. ) ningün cuerpo granitico (JULLIEN, 
com.pers.). Sin embargo, las rocas filonianas àcidas con dos 
micas son eüaundantes; presentan direcciones de 90 a 110°C y 
tienen composiciones muy similares a los leucogranitos y 
granitos porfidicos del plutôn de Navalcubilla, sugiriendo una
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relaciôn genética con algün cuerpo granitico del mismo tipo. 
Asimismo, BARBIER (1986) tambien cita cuerpos de leucogranitos 
de dos micas con turmalina, similares a los que hay al este de 
Segovia formando hacen diques muy continues de direcciôn 70“
aproximadamente (CASQUET, com.pers.).
Estas rocas estàn alterados hidrotermalmente con apariciôn de 
una greisenizaciôn local y masas irregulares de biotita verde, 
clorita y epidota. Los endoskarns son poco comunes; solo 
aparecen en contacte directe con los mârmoles y estàn formados 
por epidota, clorita, scheelita, euarzo, fluorita, esfalerita, 
calcopirita y pirita.
Estas mineralizaciones han sido frecuentemente explotadas por 
zanjas y pocillos que generaImente ocupan la totalidad del 
lentejôn; actuaImente se reducen a pequehas hondonadas y
monticules, asi como abundantes escorias. Rec ientemente la
compania SMSA S.A. ha realizado diversas campanas de
investigaciôn minera.
V.2.I.- £1 skarn dm alta temoeratura.
Està formado por un skarn granatopiroxenitico de têunano de 
grano muy variable, con cristales no deformados de granate y 
piroxeno de tamano hasta centimétrico; solo se observa 
localmente indicios de cataclasis.
El skarn piroxenitico muestra, a veces, texturas 
fibrosorradiadas y présenta cantidades variables de euarzo 
intersticial, abundante esfalerita y algo de grafito. El 
clinopiroxeno, de tipo salita, (Hd^^g
anal.53-60, ANEXO II, FIG.126) es el components mayoritario y es 
posterior a un granate «uidraditico relicto y al cual reemplaza. 
En la esfalerita existen pocas y pequehas inclusiones alargadas 
o en gotas de calcopirita y galena. Finalmente, este skarn de 
alta tenperatura présenta gruesos granos intersticiales y 
venillas de scheelita. El piroxeno y euarzo presentem abundantes
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inclusiones fluidas bifàsicas que han sido estudiadas en la 
Segunda Parte.
BARBIER (op.ct. ) cita la presencia de una zona similar a la 
denominada skarn intermedio en Almadenes y compuesta por 
idocrasa intermedia a férrica, seguida de un granate tardio muy 
enriquecido en espessartina en los bordes (Ad Gr Sp0-6 5 9-87 *^11-36
Alm^g ) junto con cuarzo en venillas tardias; este granate 
présenta una composiciôn y una evoluciôn similar a los granates 
del skarn intermedio de Almadenes.
No se ha visto en ningiin punto rclacicnes espaciales entre el 
skarn de alta temperatura y el protolito (mârmoles y rocas de 
silicates càlcicos) ya que suelen estar enmascarados por el 
aposkarn o fracturas tardias.
V.2.2.- El Skarn baia temperatura
Este présenta relativamente poca importancia y aparece
restringido a las zonas de borde y fracturas dentro de los 
lentejones. Sustituyendo al skarn granatopiroxenitico aparece un 
skarn anfibolitico, formado por aetinolita, epidota, cuarzo, 
fluorita y algo de esfena, apatito y grafito. La mineralizaciôn 
de baja temperatura aparece como masas intercrecidas con el 
anfibol o diseminada en el cuarzo y està compuesta por
scheelita, esfalerita (4.6-7.3% Fe, 0.9-1.3% Cd, BARBIER, 1986, 
y con abundantes gotas de calcopirita), calcopirita, magnetita, 
pirita, pirrotina, estannina, galena, molibdenita, bornita, 
bismutina, bismuto nativo, cobaltina y sulfosales de Cu-Bi-Pb 
(cosalita, vyttichenita). BARBIER (op.ct.) cita tambien la 
presencia de hematites primaria en este skarn.
Cerca de los contactos con el encaj ante aparece un skarn 
epidotitico que es anterior o sincrônico al anfibolitico, y que 
forma una zona externa a éste, probablemente debido a la 
influencia de fenômenos difusivos del Al de las rocas alumlnicas 
adyacentes. Tambien puede aparecer como huecos en el
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clinopiroxeno, al cual nunca sustituye. Està formado por masas 
de epidota (rica en Sn, hasta 1%, BARBIER, op.ct.) en cristales 
idiomorfos y no orientada, con esfena muy abundante, apatito y 
algo de cuarzo. La mineralizaciôn es muy escasa y està formada 
por granos de calcopirita y pirita diseminados en el cuarzo o 
epidota. Este skarn puede mostrar una brechificaciôn irregular, 
apareciendo pequenas bandas de trlturaciôn y recristalizaciôn 
con una sustituciôn tardia de clorita y cuarzo. Finalmente 
existen pequehas masas y venas tardias de clorita con 
proporciones variables de epidota y cuarzo.
Existe una actividad hidrotermal pôstuma formada por venillas 
tardias de cuarzo, carbonatos y fluorita con metàlicos 
removilizados y que cortan a todas las litologias anteriores. A 
esta etapa se asocian probablemente fenômenos de silicificaciôn 
de los mârmoles, con apariciôn de niveles tipo "chert".
La asociaciôn metàlica muestra una intensa alteraciôn 
supergénica con apariciôn de calcosina, covellina, goethita, 
malaquita, crisocola, smithsonita, azurita, marcasita y 
arcillas.
V.2.3.- Ea alteraciôn hidrotermal sobre las rocas encanantes.
Las rocas encajantes del skarn en este sector estàn poco o 
nada alteradas. Al igual que en Almadenes, alrededor de los 
skarns aparece una aureola de alteraciôn hidrotermal, 
sericitizaciôn, silicificaciôn y cloritizaciôn irregular, de los 
paragneises fémicos y ortogneises encaj antes. En las zonas màs 
tectonizadas se observan bandas episieniticas bastante 
tectonizadas (protocataclasitas a cataclasitas), formadas por 
albita en mosaico de grano fino con venillas de epidota, cuarzo, 
aetinolita y esfena.
A lo largo del contacte con los skarns, y con potencias de 
hasta 1 m., se observa a veces un periskarn formado por 
proporciones muy variables de cuarzo y epidota idiomorfa
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desorientada, anfîboles asbestiformes, clorita, fluorita y 
abundante esfena y apatito; esta asociaciôn es muy similar a la 
del skarn epidotitico, por lo que muchas veces es dificil 
reconocer el antlguo contacto litolôgico. Estas rocas estàn 
cortadas por venas tardias de epidota y albita.
La secuencia periskarn / exoskarn define una zonaciôn 
temporal y espacial que ha sido reconocida por VILLASECA 
(op.ct.) y formada por:
gneis / sk epidotitico / sk anfibolitico / sk piroxenitico
V.2.4.- Condiciones âs. formaciôn da los skarns Revenoa
VILLASECA (1983) ha realizado un tratamiento termodinàmico 
simple de estos skarns. Basa su interpretaciôn en que estàn 
ligados a la etapa Fz hercinica, y por lo tanto formados a 
presiones cercanas a los a 2.5 kb. de presiôn; asi, estima para 
éstos un rango de temperatures entre 500 y 285*C a XCOz 
inferiores a 0.03. Sin embargo, el modelo parece bastante màs 
complejo, ya que este autor no ha considerado la influencia del 
Fe en los minérales (el skarn es fundamentalmente férrico) y ha 
extrapolado los datos de UCHIDA e IIYAMA (1982) de 1 a 2.5 kb.
La relaciôn con fenômenos de episienitizaciôn y diques de 
rocas bàsicas y leucogranitos indicem que estos skams se han 
formado en condiciones probablemente màs someras (Pi<l kb). 
Asimismo, la similitud de paragénesis, los datos petrogràficos y 
los termodinàmicos (inclusiones fluidas, composiciôn de cloritas 
y esfaleritas) indican que estos skams han evolucionado en un 
rango de temperatures, XCOz, fOz y fSz similares a los del s k a m  
de Almadenes, es to es, a presiones sensiblemente màs bajas que 
las estimadas por VILLASECA (op.ct.).
V.3.- LOS SKARNS DE LA CABEZA
Los skams del àrea de La Cabeza se encuentran situados a 
unos 2 km. al SE de Zarzuela de los Montes, en una pequeAa zona 




»> ? 2 «
JÏ o  " B
a
' - c  "
01
358
litologias. Las labores se reducen a calicatas y zanjas de 
pequenas dimensiones; recientemente la compania CESA ha 
realizado una geoquimica de arroyos, asi como una cartografia y 
diversos sondeos y calicatas. En toda esta zona la 
mineralizaciôn parece muy pobre e irregular, por lo que los 
trabajos de investigaciôn fueron abandonados râpidamente. Los 
estudios régionales se reducen a los de FUSTER et ait. (1981b) y 
VILLASECA (1983).
Los skarns aparecen en una zona muy compleja y replegada en 
la que aflora un conjunto de gneises y paragneises fémicos, 
mârmoles y rocas de silicates câlcicos en contacto tectônico con 
ortogneises glandulares. Este contacto es una banda de milonitas 
con pinzaduras de mârmoles y rocas de silicates câlcicos 
totaImente skarnificados. El conjunte se encuentra en el borde 
oeste del macizo metamôrfico de El Caloco, formando el techo de 
unos granitos biotiticos de grano grueso y no orientados. 
Cortando las rocas metamôrficas aparecen también abundantes 
fiIones apliticos de direcciôn NW-SE de hasta 10 m. de potencia 
(FIG.125).
Tambien se han observado diques cuarzodioriticos y pôrfidos, 
a favor de los que existe una intensa alteraciôn hidrotermal que 
se manifiesta en la apariciôn de mineralizaciones filonianas y 
de reemplazamiento de Cu y As (IGME, 1984).
Los skarns aparecen en dos tipos de afloramiento (FIG.125):
- Exoskarns situados en el contacto entre mârmoles dolomiticos, 
formados por calcita, dolomita, flogopita, diopsido y 
forsterita y con efectos de metamorfismo de contacto, y 
paragneises fémicos; aunque el metasomatismo afecta a los 
mârmoles, no parece hacerlo a las rocas de silicates câlcicos 
intercalados entre ellos.
Estos skarns tienen morfologias tipo capa y conservan 





FIG.126. - Composiciôn de granates y piroxenos de los skarns 
câlcicos polimetàlicos (1) Hondallzas (2) Revenga (3) Granates 
tardios de Revenga BARBIES, 1986).
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temperatura està formada per un skarn piroxenitico temprano 
que es sustituido por una granatita masiva; este conj unto està 
cortado posteriormente por venas de idocrasa masiva.
En la zona de charnela de un pliegue, y en la zona màs 
interna de este skarn aparece una facies de baja temperatura, 
con morfologia lenticular y una potencia de hasta 2 m. Este 
skarn es de tipo anf ibolitico y està compuesto por varias 
generaciones de aetinolita, epidota, clorita, fluorita, cuarzo 
y localmente calcita, con una mineralizaciôn de magnetita, 
casiterita y calcopirita. Al igual que en otros skarns del 
mismo tipo, en contacto con las rocas alumlnicas aparece un 
skarn epidotitico, formado por epidota idiomorfa masiva.
Finalmente aparece un relleno tardio de cuarzo con clorita 
vermicular o en grandes masas fibrosorradiadas y venas tardias 
de de cuarzo, albita y calcita
- Skarns en relaciôn con fracturas mayores que sustituyen a
pinzaduras hasta métricas de rocas de silicates càlcicos, y 
probablemente mârmoles, que jalonan el contacto tectônico 
entre gneises glandulares fémicos y ortogneises glandulares 
(FIG.125). El skarn se desarrolla tanto sobre las rocas ricas 
en calcio como sobre los gneises y esquistos encaj antes.
En la parte interna aparecen skarns anfiboliticos masivos 
con aetinolita, epidota, cuarzo, fluorita, magnetita, 
scheelita y calcopirita, mientras que en la zona externa
aparecen skarns epidotiticos (epidota+cuarzo) y clorititas 
(clorita + cuarzo + epidota) con una diseminaciôn de
esfalerita, calcopirita y scheelita.
En el contacto con los skarns las rocas alumlnicas estàn 
cloritizadas y sericitizadas, con desarrollo local de un 
periskarn con microclina, epidota, clorita y cuarzo.
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V.4.- CONCLUSIONES SOBRE LOS SKARNS CALCICOS POLIMETALICOS
Los skarns de Hondallzas, Revenga y La Cabeza presentan 
grandes similitudes con el de Almadenes, taies como:
- Caràcter somero y distal con respecto a los grandes cuerpos de 
granitos hercinicos y asociaciôn espacial sistemàtica con 
diques de leucogranitos de direcciôn E-W a NW-SE.
- Mineralogia silicatada muy similar, con una etapa de alta 
temperatura con granate y piroxeno y otra de baja temperatura 
con actinolita-tremolita, epidota y clorita.
- Mineralogia metàlica con minérales de Sn-Cu-Zn-W (Bi-Pb-Ag).
- Probablemente ligados a fluidos hiposalinos pobres en CO2 , y 
formados en condiciones intermedias a altas de fSz y fOz, pero 
con bajas fugacidades de F y Cl
y que permiten encuadrarlos a todos ellos como skarns càlcicos 
polimetàlicos, ya definidos en la Segunda Parte (Cap.VIII).
La existencia de minérales propios de un medio reductor 
(hedembergita) u oxidante (andradita) en los skarns de Revenga y 
Hondallzas, respectivamente, se interpréta como fruto de 
variaciones locales de la fOa durante la evoluciôn del skarn. 




VI.- CONCLUSIONES SOBRE LQ£ SKARNS SISTEMA CENTRAL ESPAAOL
La variabilidad composicional y los diversos contenidos en 
metaies en los skarns del Sistema Central Espahol representan 
una anomalia con respecto a los modelos générales de situaciôn 
de skarns, donde los skarns de W y W-Sn estàn ligados a
distintos àmbitos geodinàmicos que los de Zn-Pb y Fe (e.g.,
MEINERT, 1983).
Esta variabilidad en un àmbito geolôgico tan restringido no 
puede ser atribuîda a causas de tipo geodinàmico, de tipo 
litolôgico o de composiciôn del magma, ya que tanto la
composiciôn de los protolitos, mârmoles dolomiticos y rocas de 
silicates càlcicos, como la de las rocas igneas, leucogranitos 
àcidos y diques de aplitas, es constante en todas las
mineralizaciones. La ünica excepciôn es el skarn de Arroyo 
Zancado, donde la presencia de rocas igneas bàsicas anteriores 
parece jugar un papel fundamental en la genesis del skarn 
ferrifero; sin embargo, este skarn tiene una impronta 
estannifera similar a muchos de los otros skarns.
Por lo tanto parece que ünicamente las caracteristicas 
intrinsecas del circuito hidrotermal y las variables que 
influyen en la precipitaciôn de los metaies, condicionadas a su 
vez por la presiôn (CASQUET y TORNOS, 1989), son la causa 
principal de la presencia de distintos tipos de mineralizaciôn. 
La influencia de estas variaüales en la génesis de 
mineralizaciones ligadas a circuitos hidrotermales se estudia en 
la Tercera Parte.
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PARTE: MODELO GENETICO PARA LOS SKARNS Y MINERALIZACIONES 
ASOCIADAS EN EL SISTEMA CENTRAL ESPANOL.
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I.- INTRODUCCION
Del estudio anterior se deduce que en el Sistema Central 
Espahol existen, por lo que a génesis respecta, los siguientes 
tipos de skarn:
I.- Skarns metaunérficos, producto del metamorfismo regional y 
estériles cas! siempre.
II.- Skarns mineralizados, producto de la interaccidn de un 
fluido hidrotermal de procedencia extraha con la roca 
huésped. Existen dos casos:
a) Proximales, ligados directamente a un plutdn granitico 
(e.g., Carro del Diablo) y que en este caso son 
équivalentes a los skarns mesozonales.
b) Distales, probablemente relacionados con un stock 
granitico distante; tienen un carécter epizonal. (e.g., 
Almadenes, La Cabeza, Hondalizas, Revenga) o mesozonal 
(e.g., Pàj aros, Cotos).
III.- Skarns removilizados, que es el caso probable de los 
skarns ricos en Fe como los de El Caloco y Valdemartin. 
Localmente presentan una impronta del tipo II (presencia 
de Sn) sobre el carécter férrico original.
Seguidamente se discute la génesis de los skams de tipo II 
relacionados con granitos. El objeto es determinar el papel que 
juegan las rocas igneas en el tipo de mineralizaciôn y 
establecer el papel de otras variables taies como la profundidad 
y la distancia al foco magmético (e.g., ËINAUDI et ait., 1981, 
CASQUET y TORNOS, 1989).
En esta Parte se realiza primeramente una referenda al 
concepto de fertilidad metalogénica de los granitos acompahada 
de una valoraciôn de la misma en el caso de los granitos del 
Sistema Central en su con junto, asi como un anàlisis de la 
evoluciôn hipotética de los sistemas hidrotermales
perigraniticos con especial énfasis en la caracterizaciôn de los 
fluidos y etapas que intervienen en el proceso. Posteriormente
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se estudia el efecto de las caracteristicas locales, profundidad 
y distancia, en las variables anteriores y en el desarrollo de 
los circuitos hidrotermales, tomando como referenda el caso del 
stock de Rascafria (mesozonal) y el de Navalcubilla (epizonal), 
que probablemente representan dos casos extremos dentro de las 
mineralizaciones perigraniticas del Sistema Central. La 
comparacidn entre ambos estilos de mineralizaciôn aporta datos 
sobre la evoluciôn de los circuitos hidrotermales y su capacidad 
de formar depôsitos de interés econômico.
Finalmente, se propone un modelo que integra en el espacio y 
tiempo las mineralizaciones de tipo skarn relacionandolas con 
otras manifestaciones hidrotermales présentes en la Sierra de 
Guadarrama, definiendo para todas ellas un modelo unitario.
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II.- POTENCIALIDAD MINERALIZADORA Q£. IQS. GRANITOS SISTEMA
CENTRAL ESPANOL. EAFSL 0£L AMBIT9 gE9PIMAflI£Q.. M  
COMPOSICION OUIMICA Y LA FASE FLUIDA
El potencial mineralizador de los granltoldes del Macizo 
Hercinico es un tema antiguo y debatido por multiples autores 
(e.g., ARRIBAS, 1978, SCHEMERHORN, 1981, GUMIEL, 1984, IGME,
1985, MANGAS, 1987, ARRIBAS et alt., 1988). Sin embargo, parte 
de estos trabajos de sintesis suelen adolecer de un encuadre 
adecuado de los tipos de granitoides y de los fluidos 
involucrados, lo que ha llevado a clasificar genéticamente las 
mineralizaciones sin tener en cuenta las diferentes 
caracteristicas de las series graniticas y la evoluciôn de la 
fase fluida en sistemas perigraniticos.
En el Sistema Central Espahol se han realizado muy pocos 
trabajos sobre la relaciôn de los granitoides con las 
mineralizaciones. Destacan los de CANEPA (1968), centrado en el 
àrea de Buitrago, y el màs general de VINDEL (1980), en el que 
se relaciona toda la actividad metalogénica tardihercinica del 
SCE con el macizo granitico de La Cabrera. Posteriormente 
LOCUTURA y TORNOS (1985) han propuesto un modelo algo màs 
complejo en el que las mineralizaciones estàn relacionadas con 
diversos cuerpos de leucogranitos y con la actividad hidrotermal 
convectiva a lo largo de grandes zonas de debilidad. Otros 
trabajos complementarios que citan aspectos metalogénicos 
régionales del Sistema Central Espahol son, entre otros, los de 
VILLASECA (1983), TORNOS y CASQUET (1984) y MARTINEZ FRIAS et 
ait.(1988). La fase fluida involucrada en las mineralizaciones 
ha sido estudiada solo en contados trabajos, taies como LOCUTURA 
y TORNOS (1987), SIERRA et ait., (1988) y QUILEZ (1988).
II.1.- CARACTERIZACION GEOQUIMICA Y GEODINAMICA DE LOS 
GRANITOIDES.
Son muchos los trabajos dedicados al plutonisno hercinico del 
Macizo Hespérico (revisiôn en Libr. Hom. Garcia de Figuerola) y
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del Sistema Central Espahol en particular (e.g., APARICIO et 
alt., 1975, 1983, BELLIDO et alt., 1981, VILLASECA, 1985, FUSTER 
y VILLASECA, 1988, CASQUET et alt., 1989).
La caracterizaciôn de los granitoides de una regiôn ha sido 
siempre un tema controvertido. El trabajo de CHAPELL y WHITE 
(1974) constituyô un hito; en el se proponen dos tipos 
principales de series de granitoides, "I", con participaciôn 
mantélica y "S", de carécter crustal. Posteriormente, la 
clasif icaciôn se ha ido ampliando con la definiciôn de los 
granitos anorogénicos, "A", granitos oceànicos y/o mantélicos,
iiQ" y "M" respectivamente, y granitos Hercinotipos "H”, aparté 
de distintos tipos de granitos "I" y "S" (e.g., PITCHER, 1982, 
1985).
La definiciôn de estos granitoides "H" de influencia mixta 
mantélica y crustal, que tradicionalmente se ha englobado en el 
conj unto de los granitoides "S”, ha restringido notablemente 
este término, de tal manera que como granitos "S" se pueden 
interpreter ünicamente (PITCHER, op.ct.) aquellos granitoides, 
generaImente àcidos y peraluminicos, directamente ligados 
espacial y temporaImente a procesos metamôrficos régionales con 
anatexia crustal. Por lo tanto, son magmas con muy poca 
capacidad de diferenciaciôn y de enriquecimiento metalogénico; 
su potencialidad mineralizadora depende ünicamente de la 
naturaleza quimica del àrea fuente (herencia geoquimica).
Las relaciones entre esta tipologla, otras de caràcter 
geodinàmico y las de caràcter geoqulmico son confusas; un 
intente de correlaciôn se muestra en el CUADRO XLIII. Tal como 
se observa, los granitoides de tipo "I” pertenecen a la serie 
cafémica de DEBON y LEFORT (1983), mientras que los de tipo "H" 
evolucionan desde tipos aluminocafémicos en los términos màs 
intermedios a aluminicos en los granitos y leucogranitos. Los 
granitoides "S" son siempre aluminicos.
Cada tipo de "serie de granitoides" tiene unas
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FIG.127.- Aspectos geoquimlcos del magmatlsmo hercInlco de la 
Peninsula Ibérica. (1) Tendencia Zona Ossa Morena (•). (2)
Tendencia Zona Centro Ibérica y Zona Asturoccidental leonesa 
(□). (3) Pirineos y Cordilleras Costero Cataianas (A). (s/n)Zona 
Cantâbrica (o). a) Diagrama A-B de DEBON y LEFORT (1983) (b)
Diagrama Q-P de DEBON y LEFORT (op.ct.) (1) Tonalitas (2) 
Granodioritas (3) Adameilitas (4) Granitos (5) Cuarzodioritas 
(6) Cuarzomonzodioritas (7) Cuarzomonzonitas (8) Cuarzoslenitas 
(9) Gabros a dioritas (10) Monzogabros (11) Monzonitas (12) 
Sienitas. Tornado de CASQUET y TORNOS (1989). En (a) (+) son las 
composiciones médias asociadas con los diferentes tipos de 
skarns (de MEINERT. 1983).
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caracteristicas metalogénicas especificas (PITCHER, 1982, 
OHMOTO, 1986). Asi, la presencia de ilmenita y ausencia de 
magnetita en los granitoides hercinicos del Sistema Central 
Espahol permits adscribirlos a la Serie Ilmenitica de ISIHARA
(1981), caracterizada por un bajo valor de la fOz (FIG.131).
El plutonismo del Sistema Central Espahol, tal como se ha 
descrito en la Introduceion, présenta las siguientes 
caracteristicas: se inicia con granitoides sinFa probablemente
anatécticos (Go), volumétricamente escasos, y culmina en un 
plutonismo tardi a postorogénico que abarca desde rocas bàsicas 
o intermedias (Grupos Gi y Ga) a adameilitas (Grupo Ga, 344±8 
M.a 327±4 M.a.), granitos y leucogranitos (Grupo G«, 305±6 a
28815 M.a.) y finalmente adameilitas de tendencia monzonitica 
(Gs, 275111 M.a., FUSTER y VILLASECA, 1988, IBARROLA et ait., 
1988, CASQUET et ait., 1989).
Los grupos Gi a Gs pareeen eorresponder a un trend ûnico que 
evoluciona desde rocas cafémicas metaluminicas (Gi y Gz) a 
aluminocafémicas (parte de Gs) y finalmente alumlnicas (Gs a 
Gs). El caràcter peraluminico de casi todo el batolito granitico 
(Gs a Gs, BRANDEBOÜRGÜER et ait. , 1983, VILLASECA, 1985) , la
morfologia de circones (BRANDEBOÜRGÜER, 1984) y las relaciones 
isctôpicas ” sr/“ sr (IBARROLA et ait, op.ct.) y '®o/*0 
(APARICIO et ait., 1986) son consistantes con un origen
relacionado con una fusiôn inicial del manto y/o corteza 
inferior con una influencia progrèsivamente mayor en el tiempo 
de la corteza media y superior (FUSTER y VILLASECA, 1988). Esta 
evoluciôn està asociada al engrosamiento de la corteza por 
apilamiento de mantos (colisiôn intracontinental) y 
establecimiento de un domo térmico durante y despues de la Fz
hercinica (CAPOTE et ait., 1981, CORRETGE, 1983, FUSTER y
VILLASECA, op.ct.). La ausencia de cantidades significativas de 
rocas bàsicas estaria limitada, segün FUSTER y VILLASECA 
(op.ct.), por el gran espesor de la corteza en esta zona
colisional. El emplazamiento de estos granitos està favorecido 
por la tectônica extensional, tal como ha sido puesto de
CUAIBO XLIII.- Ensayo de correlaciôn entre clasificaclones 
tlpolôglcas de granitos basadas en el encuadre geotectônico 
(PITCHER, 1982, 1985, PEARCE et ait., 1984),ias caracteristicas 
geoquimicas (LA ROCHE et ait., 1981, DEBON y LEFORT, 1983) o 
aabas (CHAPPEL y WHITE, 1974, ISIHARA, 1981).
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manifiesto por CASQUET et alt.,(1988), Las adameilitas de 
caràcter monzonitico màs tardias (Gs), descritas recientemente 
por CASILLAS y PEINADO (1988) y CASQUET et alt., (1988)
representan la culminacidn de este proceso en condiciones 
claramente extensionales durante el Permico.
Mientras que para los granitos anatécticos Go parece existir 
unanimidad para interpreterlos como de tipo "S" (VILLASECA, 
1984, FUSTER y VILLASECA, op.ct.), para los granitos sin a 
postF* (Gi a Gs) existen autores que proponen un tipo "I" 
(BELLIDO, 1979), "S" (CORRETGE, 1983), intermedio entre "I" y
"S” ("H", APARICIO et alt., 1983) o con evoluciôn de un
plutonismo de tipo "I" a uno "S” (VILLASECA, 1985). Estos 
granitoides tardiorogénicos presentan muchas de las 
caracteristicas de los granitos "S", pero presentan un con]unto 
de rasgos discriminatorios tales como:
- Una evoluciôn temporal desde granitoides metaluminicos (Gi y 
Gz) a peraluminicos (Gz a Gs), que refleja un incremento de la 
participaciôn crustal con el tiempo sobre una mantélica o 
infracrustal temprana (FUSTER y VILLASECA, 1988).
El conjunto de estos granitoides présenta unas lineas 
evolutivas bastante mayores a las esperadas en granitoides 
anatécticos, tal como se muestra en la FIG.127a, diagrama A-B 
de DEBON y LEFORT (1983), y en el que se han proyectado las 
tendencias observadas por CASQUET y TORNOS (1989) para las 
rocas igneas ligadas a skarns de la Peninsula Ibérica.
- Las dataciones realizadas (IBARROLA et ait., 1988) y los datos 
estructurales (CASQUET et ait., 1988) muestran que el 
emplazamiento de gran parte de este plutonismo es tardio y a 
favor de estructuras extensionales, lo que contrasta con los 
granitos "S", directamente asociados con el meteunorfismo 
regional y tectônica compresiva.
Las caracteristicas de tipo tectônico y geoquimico de los 
granitoides hercinicos del Sistema Central Espahol, 
establecidas por APARICIO et ait.,(1975, 1983), BELLIDO et
ait.(1981), VILLASECA (1985), FUSTER y VILLASECA (1988) y
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CASQUET et ait. (1988) penniten permiten encuadrar el plutonismo 
postorogénico del sistema Central (Gz a Gs) dentro de los 
definidos como granitos Hercinotipos ("H", "not true "S" type") 
de PITCHER (1982, 1985) y con caracteristicas intermedias entre 
los "I" y "S" (CUADRO XLIII), que se corresponde con el 
magmatismo colisional peraluminico y postectônico de PEARCE et
ait., (1984) y HARRIS et ait. (1986). Los de los grupos Gi y Gz,
tempranos y muy poco importantes volumétricamente, pareeen 
eorresponder bien a tipos "H" poco influenciados por la corteza, 
bien a tipos "I" (VILLASECA, 1985).
Estos granitoides Hercinotipos son los que presentan la mayor 
parte de las mineralizaciones del Macizo Hercinico Europeo, 
taies como Sn-W, Pb-Zn-Cu, As-W-Au, F-Ba... (e.g., ARRIBAS,
1978, ROUTHIER, 1983, PLANT et ait., 1985).
II.2.- POTENCIALIDAD MINERALIZADORA. EL PROBLEMA DE LA
FERTILIDAD.
La importancia metalogénica de una roca ignea desde el punto 
de vista geoquimico radica ünicamente en la capacidad que 
présenta de generar una fase fluida rica en metaies 
incompatibles o de incorporer dichos metaies en la red de los 
minérales primaries. Excepte en los casos de que la
especializaciôn geoquimica es fruto de una anomalia primaria 
heredada del protolito (ROUTHIER, 1983) y que se manifiesta por 
una concentraciôn anormalmente alta ya en los términos menos 
evolucionados de la serie ignea, en el reste de los granitos 
mineralizados ésta se adquiere por mécanismes de evoluciôn 
magmàtica, taies como la cristalizaciôn fraccionada (DERRE et 
ait., 1982). Asi, dentro del Macizo Hespérico, hay autores que 
han propuesto la existencia de una anomalia primaria de Sn 
(DERRE, 1982) o de W (GUMIEL, 1984, ARRIBAS et ait., 1988). Por 
el contrario, otros trabajos existantes sobre la metalogenia 
granitica del Hercinico indican que la cristalizaciôn 
fraccionada es un mecemismo capaz de producir un enriquecimiento 
suficiente en los contenidos en elementos del tipo LIL (Large 
Ion Litophile: Rb, Mo, Be), HFS (High Field Strengh: W, Sn, Nb,
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Ta, Cs, Li y F), Th y U, junto a un descenso en las proporciones 
de Ti, Ca, y Ba (PLANT et ait., 1980, BOISSAVY VINAU y ROGER, 
1980, LEHMANN, 1982, DERRE et ait., 1982, EUGSTER, 1986).
El ambiante geodinàmico del magmatismo define gran parte de 
las condiciones fisicoquimicas del mismo (fundamentalmente fOz y 
contenido en volàtiles, BURNHAM, 1979, OHMOTO, 1986) y que 
condicionan, a su vez, la proporcidn de los distintos metaies y 
del azufre; asi, los gremitos con ilmenita estàn tipicamente 
ligados a mineralizaciones de F-Sn-W, en contraste con los 
granitos màs oxidados y con magnetita que tienen 
mineralizaciones tipo pôrfido-Cu-Mo. En la FIG.131 se ha 
proyectado la situaciôn aproximada de los granitos del Sistema 
Central en un espacio fOz-T, basados en la composiciôn de las 
biotitas (BRANDEBOÜRGÜER, 1984) y la presencia de ilmenita; 
estos datos indican una evoluciôn similar a la de los granitos 
"S" (s.1., que probablemente son équivalentes a las de los "H"), 
con fugacidades de oxigeno cercanas al tampôn CCOz e inferiores 
al QFM y por lo tanto, en condiciones màs reductoras que los "I" 
(e.g., EINAUDI et ait., 1981, OHMOTO, 1986, CASQUET y TORNOS,
1989). Tal como se discute posteriormente, este caràcter 
reductor es fundamental para el desarrollo de mineralizaciones 
de Sn. En el resto de los metaies estudiados, W, Zn, Cu y Pb, 
este factor parece tener menos importancia.
El grado de peraluminosidad de un granite es un rasgo 
fundamental para el desarrollo de mineralizaciones de tipo W, Sn 
y metaies asociados (e.g. PLANT et ait., 1985, BROWN et ait. ,
1987). En este sentido URABE (1985) ha realizado experimentos 
que demuestran que un granito llgeramente peraluminico es capaz 
de concentrer en el fluido supercritico residual diversos 
metaies (Pb y Zn en este caso), mientras que uno alcalino 
incorpora los metaies a medida que cristaliza, inhibiendo la 
formaciôn de anomalies quimicas en las faciès (sôlidas o 
fluides) tardias.
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encuadran casi excluslvamente dentro de los granites y 
leucogranitos de dos micas, atribuidos tradicionalmente a la 
Unidad G4 de FUSTER y VILLASECA (1988, TORNOS y CASQUET, 1984, 
LOCUTURA y TORNOS, 1985). Asociadas al plutonisme sinorogénico, 
Go, solo se ban citado algunas pegmatitas (Sn-W-Be) (GONZALEZ 
DEL TANAGO y BELLIDO, 1981).
Todos los granitoides pertenecientes a las Unidades Ga y G4 
(adamellitas, granites y leucogranitos) son peraluminicos, pero 
en el case de les leucogranitos no parece existir una relacidn 
directa entre el grade de peraluminosidad y caracter 
mineralizante; los valores de corinddn normative son muy 
similares tanto en les estériles como fértiles (BRANDEBOURGER,
1984).
Respecte a los contenidos en metales, los pertenecientes a la 
Unidad Gs tienen sistemàticamente valores poco elevados de W 
(<2.5 ppm), Cu (10-20), Pb (10-130 ppm) y Zn (50-155 ppm) 
(APARICIO et alt., 1975, BRÀNDEBOURGUER, 1984) y que se
encuentran dentro de los valores para granites "estériles". Los 
granitos de grano grueso y leucogranitos no mineralizados 
presentan valores algo màs elevados de W (0-10 ppm), Sn (0-20 
ppm) y Cu (0-55); sin embargo, los valores de Zn (3-88 ppm) y Pb 
son algo màs bajos que en las rocas màs bàsicas. Estas pautas 
son similares a las indicadas por APARICIO et alt. (1975) y 
FUSTER y VILLASECA (1988) para el con junto de los granitoides 
del Sistema Central. Mientras que la cristalizacion fraccionada 
tiende a elevar los valores de Sn y W, las pautas de evoluciôn 
del Cu, Zn y Pb son màs complejas y poco definidas.
Los leucogremitos mineralizados presentan, sin embargo, 
composiciones màs caracteristicas de los granitos llamados 
"fértiles", 0.5-30 ppm W, 20-24 ppm Sn, 30-200 ppm Zn, 30-100 
ppm cu y 50-112 ppm Pb, (LOCUTURA y TORNOS, 1985, CASQUET y 
TORNOS, 1989, CUADRO XLIV). No obstante, en la mayor parte de 
los casos estos valores son el resultado del halo de alteracidn 
hidrotermal en torno de la mineralizacidn. La alteracidn tambien
372
se manifiesta en la distorsion en las relaciones Rb-Ba-Sr 
originales del granito prôximo.
Estos valores tan bajos de Sn, asi como la alta relaciôn 
W/Sn, la poca cantidad de minérales de Be, Li, P y la ausencia 
de granitos albiticos excluyen la posibilidad de que los 
granitos mineralizados del Sistema Central Espanol sean 
"especializados" en el sentido de TISCHENDORF (1978). El ünico 
ejemplo claro es el de las pegmatitas y granitoids de Los 
Remedios (GONZALEZ DEL TANAGO y BELLIDO, 1981).
Por lo tanto, y excluyendo un caràcter "especializado" para 
estos granitos y la posibilidad de una herencia geoquimica en 
los granitoides del Sistema Central Espanol, las ûnicas 
variables que parecen définir el caràcter mineralizador de un 
granito son su caràcter peraluminico y, en el caso del W y Sn, 
el grado de dif erenciacidn. Sin embargo, para los me taies base 
este caràcter àcido no parece ser prioritario.
II.3.- ORIGEN Y TRANSPORTE DE LOS METALES.
Ya que, al menos en teorîa, muchos de los granitos del 
Sistema Central Espanol pueden ser mineralizados, las causas 
especîficas que definen la presencia o no de mineralizacidn son 
(PLANT et ait., 1985):
- La presencia de metales en cantidad suficiente en el granito o 
roca encajante.
- La existencia de fluîdos, del origen que sea, capaces de ser 
movilizados y de transporter los metales.
- Aparicidn de una anomalîa térmica capaz de establecer las 
células convectivas.
- La presencia de discontinuidades, predominantemente fracturas, 
a lo largo de las cuales se propagan los fluldos.
- La posibilidad de mécanismes de precipitaciôn adecuados.
Los estudios isotdpicos y de inclusiones fluidas recientes 
han permitido définir con détails la evolucidn de los fluldos en 
los sistemas perigranlticos. Estos siguen pautas màs o menos
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constantes, fruto de una evoluciôn temporal y quimica. Asi, y a 
rasgos générales se observa una secuencia con:
- Exsoluciôn de una fase fluida en equilibrio con la roca ignea 
enriquecida en metales incompatibles.
- Entrada de aguas meteôricas que alteran hidrotermalmente las 
rocas y removilizan los metales.
II.3.1.- Fase fluida exsuelta del granito
La cristalizaciôn de las rocas graniticas produce, aün en 
condiciones deficitarias de agua (EUGSTER, 1985), la exsoluciôn 
a temperatures muy cercanas a la solidus (WHITNEY et ait., 1985, 
POLLARD y TAYLOR, 1986), de fluides hidrotermales formados 
fundamentalmente por HzO-COz-NaCl y en equilibrio con la roca 
ignea (fluides magmàticos, ROEDDER, 1984, JACKSON et ait., 1982, 
SHEPHERD et ait., 1976).
Entre la solidus granitica y el comienzo de esta actividad 
hidrotermal (600-500**) existe un gap de 100-150° debido a la 
imposibilidad de formaciôn de circuitos hidrotermales por encima 
de las condiciones de fracturaciôn frégil de la roca granitica 
(TAYLOR, 1977).
Los fluidos magmàticos pueden llevar concentrée iones 
importantes de metales incompatibles, fundamentalmente Sn y W. 
La presencia o no de estos metales en el fluido esté 
condicionada por el grado de saturaciôn en los minérales 
primarios del granito, definida a su vez por el grado de 
diferenciaciôn, el de oxidaciôn y composiciôn minerai de la roca 
ignea. Asi, el estaho se concentra casi exclusivamente en las 
faciès màs evolucionadas (e.g., la mayor parte de los skarns con 
Sn conocidos se encuentran a granitos con 75.4 a 78% de Si02, 
HEINERT, 1983), mientras que el W puede aparecer en cantidades 
apreciables aün en rocas intermedias.
La influencia de la fugacidad de oxigeno en la concentraciôn 
del estano se manifiesta en que si esta es lo suficientemente 
alta (caso de los granitoides con magnetita), el Sn aparece como
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Sn** y queda incorporado a la red de minérales compatibles de 
cristalizaciôn temprana (esfena, hornblenda, magnetita, en menor 
grado, ilmenita y biotita), mientras que si es baja (granitos 
ilmeniticos, por debajo del tampôn NNO, HEINRICH y EADINGTON, 
1986, SWANSON et alt. , 1988) se concentra como Sn^* en la fase
residual o zonas de cupula dentro de la red de ilmenita o 
biotita (LEHMANN, 1982). En el primer caso, cuando el contenido 
de estano en los leucogranitos es superior a, aproximadamente 
10-20 ppm éste no puede ser incorporado a la red de la biotita e 
ilmenita y pasa a la fase fluida, dando lugar a mineralizaciones 
de alta temperatura; el existante en la red de estos minérales 
solo puede ser liberado por alteraciôn hidrotermal tardla. Esta 
diferencia de compcrtamientos permits explicar la presencia de 
Sn en las etapas de alta o baja temperatura.
El volframio tiene un comportamiento parecido. Las
mineralizaciones filonianas de wolframite asociadas a granitos 
muy evolucionados presentan un caràcter inequivocamente
magmàtico. En estas situaciones parece que el W présenta una
tendencia similar al Sn, como fruto de mecanismos de
cristalizaciôn fraccionada (NEWBERRY y SWANSON, 1986), que 
elevan las 1-2 ppm originales hasta 10 ppm con un 70% de 
cristalizaciôn e incluse hasta 300 ppm con un 99%; la fOz de los 
magmas parece afectar mucho menos al comportamiento del W que al 
del Sn (NEWBERRY y SWANSON, op.et.). En estas rocas y ausencia 
de moscovite primaria (EUGSTER, 1985) el wolframio se fracciona 
en la fase fluida residual (e.g., MANNING, 1984).
A diferencia del caso del Sn, existen mineralizaciones 
filonianas o de reemplazamiento de scheelita ligadas a cuerpos 
graniticos de composiciôn desde adaunellitica a leucogranitica 
(skarns con scheelita en granitoides con 62.6 a 72.8%SiOz, 
MEINERT, 1983), con contenidos generalmente muy bajos en este 
métal (<5 ppm, BARNES, 1979, GUY, 1979, VILADEVALL et ait. , 
1984, NEWBERRY y SWANSON, 1986). La gênes is de estas 
mineralizaciones parece estar ligada la existencia de magmas 
residuales muy enriquecidos en este métal o a alteraciones
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hidrotermales intensas que removilizan el wolframio contenido 
como trazas en la roca. Este tipo de mineralizaciones suele 
formarse en ambientes relativamente profundos, cercanos a 2 kb. 
(NEWBERRY y EINAUDI, 1981, CASQUET y TORNOS, 1989).
La baja fOz de los granitos ilmeniticos hace que el contenido 
en S de estos granitos sea relativamente alto, entre 10 y 200 
ppm y capaz de saturar, en forma de HzS (EUGSTER, 1985), la fase 
fluida (EUGSTER y WILSON, 1985, OHMOTO, 1986).
Esta fase fluida présenta una inmiscibilidad parcial en dos 
subsistemas, HzO-NaCl y H2O-CO2-(NaCl), (1978, BOWERS y
HELGESON, 1983a) que ha sido citada en diverses lugares (JACKSON 
et ait., 1982, RANKIN y ALDERTON, 1985, probablemente en el
granito de La Cabrera, datos recalculados de QUILEZ, 1988) y 
relacionada bien con la precipitaciôn de la wolframita, bien con 
la separaciôn de paragénesis con W y W-Sn (RANKIN y ALDERTON, 
op.ct.).
La presencia de una mineralizaciôn con wolframita y/o 
casiterita, con cantidades menores de molibdenita, tantalita y 
columbita, formada a temperaturas relativamente altas (>350°C) 
ligada a fluidos del sistema H20-C02-NaCl parece ser, en 
ausencia de datos de isôtopos estables, un argumente suficiente 
para establecer la presencia de fluidos magmàticos en el 
sistema. La mayor parte de la wolframita y casiterita tempranas 
en el Sistema Central Espanol es probeible que correspondan a 
esta gènesis.
Los metales base no parecen mostrar un enriquecimiento 
especial en los términos màs diferenciados (FUSTER y VILLASECA, 
1988) y aparecen en suficiente cantidad en las rocas intermedias 
como para que no sean necesarias rocas exces ivamente
evolucionadas ni especializadas para dar mineralizaciones de Cu, 
Pb y Zn. Asi, en condiciones someras estas pueden dar 
mineralizaciones péri o intrabatoliticas con Cu, Pb o Zn, tal 
como ocurre en los pôrfidos cupriferos (e.g., BURNHAM, 1979), en
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los skarns de Pb-Zn (EINAUDI et alt., 1981) o probablemente en
el caso de las mineralizaciones filonianas del batolito de Los 
Pedroches (LOCUTURA et alt., 1989). Sin embargo, la poca
capacidad de estos metales para incorporarse a la fase fluida 
residual hace que este tipo de mineralizaciones se formen 
generalmente por efecto de la alteraciôn hidrotermal tardia de 
las rocas igneas, tal como se discute a continuaciôn.
II.3.2.- Fase fluida extôcna al granito.
Este mécanisme se diferencia del anterior en que la 
incorporaciôn de los metales a la fase fluida se produce cuando 
el granito esté totalmente consolidado y puede deformarse 
fràgilmente (TAYLOR, 1977). La destrucciôn de los minérales 
primarios permite incorporer cantidades apreciables de metales a 
la fase fluida. Asi, pueden pasar a la fase fluida hasta 5000
ppm de Zn, 1000 de Sn, 10 de W y 60 Mo contenidos en la biotita,
1000 de Sn y 500 de W en la moscovite, 1000 de Sn, 100 de Mo y
60 de W en la ilmenita y 200 de Pb en los feldespatos (BAKER et
ait., 1985, EUGSTER, 1986). Estos procesos son muy efectivos
para metales que aparecen en una proporciôn mayor a las 10 ppm 
dentro del granito; los metales que se encuentran en 
concentraciones inferiores (e.g., Au) necesitan mecanismos de 
concentraciôn muy sélectives (skarns, ebulliciôn) para generar 
una eventual anomalia.
Estos fenômenos llegan a ser genera1izados en intrusiones muy 
leucocrâticas y someras (e.g. DERRE et ait., 1982), y se
caracterizan por una retrogradaciôn de las paragénesis primarias 
a sericitas, clorita y cuarzo y una distorsiôn de las relaciones 
Rb-Ba-Sr originales de los granitos. Este ültimo paràmetro es un 
criterio muy sensible para discriminar la existencia o no de una 
actividad hidrotermal ligada al granito (e.g. PLANT et ait.,
1985). Asi, los granitos hidrotermalizados suelen mostrar un 
mayor contenido en Rb y Ba y una gran dispersiôn de valores 
frente a los no mineralizados. En los leucogranitos del Sistema 
Central Espanol se observa una clara diferencia entre los 
granitos hidrotermalizados y mineralizados y los estériles
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(FIG.130, LOCUTURA y TORNOS, 1985).
De una manera équivalente, el desarrollo de estos circuitos 
hidrotermales es capaz de removilizar y reconcentrar 
mineralizaciones previas, tal como ha sido citado por PLIMER 
(1980) o en los skarns de Fe del SW de Espaha (VAZQUEZ y 
FERNANDEZ POMPA, 1975), pero este fenômeno no parece importante 
en nuestro caso. Sin embargo, no se puede descartar que los 
elementos traza contenidos en las rocas encajantes hayan sido 
incorporados al sistema hidrotermal por hidrotermalizacidn de 
éstas.
Los fluidos que intervienen en estos procesos son 
esencialmente metedricos y estàn caracterizados por pertenecer 
al sistema HzO-NaCl, (aunque son solo mode radamente salinos, 
<10% NaCl eq. ), por tener signatures de bajas y por
encontrarse ligados a una bajada de la presiôn y temperatura con 
respecto a los fluidos magmàticos. Suelen llevar una asociaciôn 
mineralôgica caracteristica; asi, la retrogradac iôn de la 
wolframita a scheelita, la precipitaciôn de scheelita y 
arsenopirita y finalmente la formaciôn de sulfures de Cu-Pb-Zn 
suelen définir una mayor proporciôn de los fluidos meteôricos y 
un incremento de la interacciôn fluido/roca (e.g., CAMPBELL et 
ait., 1984).
La evoluciôn en el sistema hidrotermal suele ser continua en 
el tiempo y espacio y aparece un trànsito graduai entre los dos 
tipos de fluidos. Esta correspondencia entre evoluciôn de la 
paragénesis y disminuciôn de la temperatura, salinidad y de 
los fluidos ha sido citada en mineralizaciones filonianas, entre 
otros, por SHEPHERD et ait. (1976, 1985), KELLY y RYE (1979), SO 
et ait (1983), CAMPBELL et ait. (1984), HIGGINS (1985), POLLARD 
y TAYLOR (1986), RAMBOZ et ait. (1985), MANGAS (1987). SHELTON 
et ait. (1987) y SUN y EADINGTON (1987) y casi todos ellos la 
interpretan como fruto de la mezcla progrès!va de un fluido 
magmàtico con otro meteôrico. La proporciôn de cada uno de ellos 
en cada momento suele ser compleja de définir, pero en general.
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a granitos progrèsivamente màs someros, la influencia del agua 
magmàtica es menor en el tiempo y en el espacio.
Las aguas metamdrficas parecen jugar un papel similar a las 
meteôricas y dominan en zonas en zonas de metamorfismo medio y 
bajo, pero en zonas de alto grado metamôrfico la deshidrataciôn 
de las rocas impide que aparezcan en proporciones importantes.
En skarns las conclusiones obtenidas por KWAK (1978b), GUY 
(1979), TOULHAUT (1982), Van der MARCKE, 1983, CHEILLETZ (1984), 
BOWMAN et ait. (1985) y BROWN et ait. (1985) son muy similares, 
correspondiendo en los skarns proximales la faciès de alta 
temperatura a los fluidos de tipo magmàtico. La etapa de 
retrogradaciôn suele estar ligada a fluidos metamôrf icos en 
ambientes profundos o meteôricos en sistemas màs someros o 
fracturados. En el caso de los skarns de tipo distal los fluidos 
suelen ser, tanto en el skarn de alta como de baja temperatura, 
meteôricos (EINAUDI et ait., 1981).
Sin embargo, el modelo no es tan sencillo y los fluidos 
magmàticos pueden rétrograder las paragénesis primarias del 
granito y los fluidos extranjeros pueden mezclarse, en 
cantidades muy limitadas, con las aguas magmàticas previamente a 
la consolidaciôn del magma. La influencia de unos fluidos u 
otros viene condicionada por la cantidad de cada uno disponible 
en el sistema.
Finalmente hay que citar la presencia de fluidos meteôricos 
tardios, de salinidad muy variable (desde menor de 3% hasta 
45%NaCl equiv., MANGAS, op.ct.), ricos en NaCl, KCl, CaClz y 
MgClz y pobres en COz. Presentan temperaturas de formaciôn bajas 
(<200°C) y probablemente corresponden a salmueras de influencia 
superficial muy tardia. Este tipo de fluidos suelen ser 
posteriores a la mineralizaciôn y asociados a rejuegos muy 
tardios de las fracturas. Muchas veces estos fluidos tienen 
Ccoracteristicas similares a las aguas de origen subsuperficial 
(TORNOS et ait., 1989).
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II.4.- Evoluciôn dfe los sistemas hidrotermales perioraniticos.
Los modelos sobre la formaciôn de mineralizaciones 
perigraniticas se encuentran désarroilados a partir de dos 
esquemas opuestos, extraidos en parte en los estudiados por 
BURNHAM (1979) para los pôrfidos cupriferos y JACKSON et ait.
(1982) para las mineralizaciones de Sn-W.
- Un modelo "hûmedo", basado en la importancia del papel de los 
fluidos magmàticos que se acumulan en la zona de techo del 
plutôn; una eventual fracturaciôn produce pegmatitas, aplitas 
y en etapas posteriores a la consolidaciôn del plutôn, filones 
hidrotermales. Aunque este modelo ha sido el que inicialmente 
ha explicado toda la metalogenia granitica, actualmente ha 
quedado restringido a ciertas mineralizaciones muy concretas, 
de tipo intra o perigranitico proximal de F-Li-Sn-Be.
- Un modelo "seco" basado en la poca importancia de los fluidos 
magmàticos, los cuales solo forman una pequeha parte del total 
de fluidos movilizados. En este aspecto, CATHLES (1981) ha 
demostrado que la cantidad total de fluido que puede movilizar 
un plutôn es alrededor del 20% del volumen de éste, mientras 
que su contenido en agua magmàtica no supera el 5%.
La evoluciôn de estos sistemas hidrotermales ha sido 
estudiada mediante modèles matemàticos que solo pueden ser 
aplicados cuando son bien conocidas las caracteristicas térmicas 
e hidrolôgicas de las rocas (e.g., VILAS y NORTON, 1977, NORTON 
y KNIGHT, 1977, GUY, 1979, CATHLES, 1981, CRISS y TAYLOR,
1986). Una adaptaciôn del caso general a la problemàtica 
especifica de los skarns ha sido realizada por JOHNSON y NORTON 
(1985). En estos modelos se distinguen las siguientes etapas:
* Etapa conductiva, caracterizada por su corta duraciôn (10^-10* 
ahos) y altos gradientes de temperatura, que es muy 
ligeramente posterior al emplazamiento (CATHLES, 1981). El 
flujo de fluidos parece ser insignificante (menor de 
lO'^gr/cm^sg) debido a que el granito està lo suf icientemente 
viscoso para no ser fracturado (TAYLOR, 1977); sin embargo, en 
los granitos "secos" puede aparecer una entrada de agua
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metamôrfica con generaciôn de una aureola metamôrfica de 
deshidrataciôn (PLANT et ait., 1985). Todos estos fenômenos 
explican la existencia de un "gap" entre la solidus granitica 
y las primeras manifestaciones hidrotermales. En este 
intervalo el metamorfismo de contacte hace que la roca sea màs 
frâgil, favoreciendo la alteraciôn hidrotermal y circulaciôn 
de los fluidos (EINAUDI et ait., 1981).
* Etapa principal convectiva; La cristalizaciôn compléta del 
magma permits su fracturaciôn fràgil instaurando un sistema 
convectivo progresivamente mayor, en el que intervienen 
inicialmente los fluidos magmàticos y que son sustituidos 
progrès ivamente por otros de tipo metamôrfico o meteôrico. La 
circulaciôn de fluidos es fruto de un gradients de presiôn 
motivado por la perturbaciôn de densidades debida a a la 
anomal ia téirmica o por apertura del sistema; diferencias de 
presiôn de algunas decenas de bares son suficientes para
establecer la circulaciôn (KERRICK, 1977).
* Etapa tardia convectiva: Esta etapa de baja temperatura suele 
estar ligada a reactivaciones tardias del sistema hidrotermal, 
en las que este se expande y las pérdidas por conduce iôn son 
minimas. Esta etapa se puede prolonger durante muchos miles de 
ahos, finalizando cuando el granito adquiere la misma 
temperatura que el entorno; asi, CATHLES (1981) indica tiempos 
de hasta 4 M a .  a màs de 200°C y S NEE et ait. (1988) citan 
hasta 18 M a .  de etapa de baja temperatura (280-70°C) en 
Panasqueira.
Es en esta etapa cuando, si el granito es lo
suficientemente rico en K radiogénico, Th y U, pueden entrar 
en acciôn fenômenos de tipo HHP (High Heat Production, FEHN, 
1985, PLANT et ait., 1985) que pueden prolonger la actividad 
hidrotermal de baja temperatura (<250“c) durante varios 
cientos de millones de ahos màs. No se disponen de muchos
datos sobre los granitos del Sistema Central Espahol, pero los
datos previos de BRANDEBOURGUER (1984) sugieren que en muchos 
de los granitos del Macizo Hespérico pueden aparecer fenômenos 
de este tipo.
III.- HIDROTERMALISMO LIGADO & INTRUSIONES SOMERAS: Làâ
MINERALIZACIONES HIDROTERMALES ASOCIADAS AL gRAMXTQ ££ 
NAVALCUBILLA X AREAS ADYACENTES
En las cercanias del deposito de Cerro de Almadenes se han 
reconocido, ademàs de los skarns ya estudiados, otras 
mineralizaciones de caracter hidrotermal. Unas presentan una 
relaciôn espacial directa con el granito de Navalcubilla, 
greisenes y filones perigraniticos con W, mientras que otras 
estàn ligadas a fracturas de caràcter regional; estas ültimas 
aparecen generalmente ligadas a una cloritizaciôn superimpuesta 
a la alteraciôn episienitica o àcida previa (FIG.3). Para 
comprender mejor la evoluciôn del sistema hidrotermal se hace 
seguidamente una breve descripciôn de las mismas.
111.1.- MINERALIZACIONES DE W-Sn ASOCIADAS AL GRANITO DE 
NAVALCUBILLA
En los bordes de este pequeno plutôn circunscrito y formado 
por granitos porfidicos y aplitas (Cap.I.4.1.3, Primera Parte), 
se encuentran mineralizaciones filonianas de W que han sido 
objeto de explotaciôn minera mediante zanjas, galerias y 
pocillos; la mina màs importante, "B y B", cesô su explotaciôn 
en 1976. Con menor interés econômico, y en relaciôn espacial con 
estos filones, aparecen fenômenos hidrotermales de tipo greisen 
con diseminaciôn de casiterita. Todas estas mineralizaciones 
aparecen en el exocontacto de los leucogranitos (FIG.3).
111.1.1.- Filones de cuarzo con W
A lo largo del contacte de los leucogranitos del plutôn de 
Navalcubilla con los granitos y ortogneises encajantes aparece 
un haz filoniano de direcciôn 110°, formado al menos por doce 
filones de 2 a 50 cm. de potencia y hasta 300 m. de longitud que 
se acuhan lateralmente en los granitos y gneises. Estos filones 
cortan a los digues de pôrfidos relacionados con el granito 
porfidico (Cap.1.4.1.3, Primera Parte) y excepte los 
directamente ligados a greisenes, muestran una pequena salbanda
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de algunos mm. formada por moscovita. El cuarzo aparece en 
gruesos cristales tipicamente hidrotermales poco o nada 
deformados, con algo de moscovita, clorita y apatito accesorios. 
La mineralizaciôn esta compuesta por wolframita (con molibdenita 
accesoria) temprana, y una asociaciôn posterior de calcopirita, 
pirita, scheelita, arsenopirita, pirrotina, esfalerita, 
bismutina y bismuto (VINDEL, 1980, IGME, 1984). La wolframita, 
que es el minerai principal, aparece en cristales aciculares 
creciendo generalmente en peine a lo largo de las salbandas del 
filôn; aparece muy sustituida por scheelita a favor de pianos 
cristalogràficos y fracturas (VINDEL, op.ct.). El resto de los 
minérales aparece rellenando fisuras y huecos. Es de destacar el 
hecho de que no se ha encontrado casiterita en estos filones, 
tanto por VINDEL (op.ct.) como por nosotros.
La coincidencia entre la direcciôn de los filones con la 
orientaciôn de los filones de pôrfido y la de flujo igneo en las 
biotitas del granito, sugiere que el desarrollo de estos 
filones puede estar controlado estructuralmente por el campo de 
esfuerzos distensivo generado en la zona de cüpula durante la 
intrusiôn del cuerpo granitico, con disposiciôn de los filones 
perpendicularmente a <n (LOCUTURA y TORNOS, 1985).
III.1.2.- Alteraciôn hidrotermal sobre los granitos.
Esta alteraciôn hidrotermal està caracterizada por la 
presencia de reemplazamientos metasomàticos masivos que llegan a 
destruir la textura original de la roca. Se désarroila sobre los 
granitos porfidicos, los pôrfidos asociados y los gneises 
glandulares encajantes, pero no se ha observado que afecte a los 
leucogranitos. A escala de detalle aparece una sucesiôn formada 
por:
* I) Una alteraciôn temprana minoritaria, de tipo alcalino y 
consistante en una potasificaciôn (microclina + cuarzo) 
generalizada y albitizaciôn (albita + cuarzo) màs local que 
parecen corresponder a fenômenos tardi a postmagmàticos de 
alta temperatura (POLLARD, 1983, POLLARD y TAYLOR, 1986, WITT,
1988). A este proceso probablemente se asocian pequehos
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cuerpos irregulares de pegmatitas estériles.
* II) Una alteraciôn àclda, que afecta a todo el conjunto de los 
granitos porfidicos y en menor grado, y a favor de fracturas, 
a los pôrfidos y gneises del exocontacto. Localmente existe un 
trànsito graduai a un greisen s.s..
La alteraciôn àcida se caracteriza por una silicificaciôn 
irregular con retrogradaciôn parcial de los silicatos de
aluminio a moscovitas, de las biotitas a cloritas y moscovitas 
y de los feldespatos a sericitas; existe tambien una
neoformaciôn de moscovitas y cloritas. Los accesorios son 
apatito muy idiomorfo y abundante, fluorita y anatasa. Estas 
facies tienen valores muy bajos de W (<10 ppm), Sn (<10 ppm), 
Cu (10 ppm) y Zn y Pb (40 ppm. Anal.47, ANEXO I), que son muy 
inferiores a los encontrados en granitos asociados a
mineralizaciones del SCE (LOCUTURA y TORNOS, 1985, CUADRO
XLIV).
El greisen se encuentra:
+ Cerca de los contactos de los leucogranitos con los gneises, 
granitos porfidicos y pôrfidos con 
+ Como salbandas de los filones mineralizados situados en el 
exocontacto de los leucogranitos. La alteraciôn llega a 
tener una potencia de 3 m y localmente el greisen aparece 
englobado como fragmentes brechoides por los filones.
+ Como alteraciôn extrema de la alteraciôn àcida, en masas 
irregulares o como prolongaciôn de las estructuras ligadas a 
los filones mineralizados dentro de los granitos porfidicos.
Los cristales de feldespato son corroidos y 
pseudomorfizados por una mezcla de sericitas, cuarzo, 
calcopirita, esfalerita y casiterita. La matriz adquiere un 
tono gris y està compuesta por un agregado desorientado y de 
grano fino de cuarzo, sericitas, fluorita y clorita con 
calcopirita, casiterita, apatito, anatasa, metamicticos 
(monacita y circôn entre ellos), esfalerita, pirita y
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topacio(?). En las zonas màs tectonizadas, existe una 
cloritizaciôn tardia que sustituye a esta asociaciôn previa y 
està formada por cuarzo, clorita vermicular, adularia, 
moscovita, fluorita, esfalerita, calcopirita y muy poca 
pirita.
Este greisen (anal.48, ANEXO I) tiene contenidos elevados 
en Sn (270 ppm), Zn (1310 ppm) y Cu (2000) y bajos en Pb (50 
ppm) y W (<10 ppm). Esta alta relaciôn Sn/W en greisenes 
ligados a filones con W y sin Sn ha sido citada también por 
LEDUC (1978) y GARCIA CASCO et ait. (1988) y su problemàtica 
se discute posteriormente.
La presencia de sulfures y clorita, asi como los datos de 
inclusiones fluidas que se discuten a continuaciôn indican que 
este greisen es un fenômeno hidrotermal muy posterior a los 
greisenes de alta temperatura caracteristicos de 
mineralizaciones de Sn y W situados en otros dominios del
Macizo Hespérico (e.g., ARRIBAS et ait., 1988). Greisenes
tardios de este tipo han sido citados por LEDUC (op.ct. ) en 
los granitos de Ponferrada y por SNEE et ait. (1988) en
Panasqueira.
III.1.3.- Inclusiones fluidas en los filones y greisen del 
granito âS. Navalcubilla 
Para determinar la composiciôn de la fase fluida en relaciôn 
con el ünico granito mineralizado del àrea cercana a Almadenes 
se han estudiado muestras de cuarzo del greisen apical con
casiterita y filones de cuarzo mineralizados. Mientras que las 
inclusiones fluidas en el greisen corresponden a la etapa 
principal de alteraciôn, las inclusiones de los filones de
cuarzo corresponden a la etapa de mineralizaciôn con sulfuros y 
scheelita, posterior a la de precipitaciôn temprana de la 
wolframita.
Las inclusiones fluidas primarias observadas en ambas 
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FIG.128.- Hlstogramas de temperaturas de homogeneizacLon y 
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FIG.129.- Hlstogramas de temperaturas de homogenelzaclôn y 
fuslôn de las Inclusiones fluidas en el greisen del granito de 
Navalcubilla.
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cuarzo, con formas subredondeadas o en cristales negatives con 
tamaAos comprendidos entre las 2mu y 0.1 nun. y grades de relleno 
muy variables (entre 10 y 80%, CUADRO XVII). Parte de ellas han 
decrepitado rapidamente por lo que el muestreo es ünicamente 
parcial.
En ambas rocas las inclusiones fluidas, al ser calentadas, 
homogeneizan indistintamente a liquide (tipo L) o vapor (tipo 
V), e incluse criticamente, con desaparicidn casi instantànea 
del menisco. Las Th son muy similares (CUADRO XVII, FIG.128 y 
129) aunque los valores en el greisen son més variables y bajos 
(210-360“c) que en los filones (270-360“C). Estos criterios 
parecen indicar qua la mineralizacidn de scheelita y sulfuros en 
los filones y el greisen represents un proceso coetàneo y 
relacionado con la inmiscibilidad de un fluido (i.e., presencia 
de ebulliciôn, PICHAVANT et alt., 1982, RAMBOZ et alt., 1982,
ROEDDER, 1984, CHEILLETZ, 1984) en condiciones de menor presiôn 
y temperatura que la mineralizaciôn temprana de wolframita.
Las temperaturas de fusiôn del hielo son tambien muy 
similares, aunque el greisen tiene Tr mâs altas (entre -3 y o"c) 
que los filones (entre -7.8 y o“c). Esto impi ica salinidades 
moderadas en los filones (0 a 11.5 % NaCl equiv.) y bajas en el 
greisen (0 a 4.9 %NaCl equiv.). La detecciôn del comienzo de 
fusiôn cercano a a -2l"c indica que el fluido esté compuesto 
fundamentalmente por NaCl. Finalmente, las inclusiones que 
homogeneizan en vapor presentan Th ligeramente superiores 
(>320“C) y salinidades inferiores (cercanas a 0% NaCl equiv.) a 
las inclusiones que homogeneizan en liquide (FIG.128 y 129).
La XCOz en ambos casos puede ser estimada a partir de la 
presiôn interna de la inclusiôn y los datos de HEDENQUIST y 
HENLEY (1985); al no encontrar ninguna con trazas de COa, el 
valor màximo es del orden de 0.05.
La presencia de ebulliciôn en el sistema indica que estas 
inclusiones han sido atrapadas a lo largo de la curva
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liquido-vapor del fluido y por lo tanto, (ROEDDER y BODNAR, 
1980, ROEDDER, 1984) la temperatura de homogeneizaciôn es 
équivalente a la de formaciôn y la presiôn interna de la 
inclusiôn es equivalents a la hidrostâtica. La aplicaciôn de los 
programas HALWAT y WATER de de NICHOLLS y CRAWFORD (1985) y la 
expresiôn de HAAS (en ROEDDER, op.ct.) indican que la alteraciôn 
tuvo lugar a una presiôn hidrostâtica cercana a 143 bares (para 
una inclusiôn media con Th de 340“c y una salinidad de 3.4% NaCl 
equiv.). Si se asume que la presiôn hidrostâtica es la 
dominante, entonces la profundidad séria cercana a los 1787 m; 
si la dominante es la litostâtica (densidad de 2.7 gr/cm^) la 
profundidad séria muy inferior, cercana a 386 m. Probablemente 
este proceso se produce a una presiôn intermedia, entre la 
hidrostâtica y la litostâtica (ver ROEDDER y BODNAR, op.ct.); 
estos datos sugieren la presencia de un proceso de erosiôn 
bastante importante entre la formaciôn del granito y la del
greisen, fenômeno ya constatado en la mineralizaciôn de
Almadenes.
No se han encontrado inclusiones fluidas relacionadas con la 
precipitaciôn temprana de wolframita, pero estos deben ser
similares a las citadas por NORONHA (1984), MANGAS (1987) y 
QUILEZ (1988). La interpretaciôn de los datos de QUILEZ
(op.ct.), obtenidos en una mineralizaciôn semejante en el 
granito de La Cabrera, mediante el programs CHNACL de NICHOLLS y 
CRAWFORD (1985) y los datos sobre la depresiôn de la Tr del 
hielo por el CO2 de HEDENQUIST y HENLEY (1985) parece sugerir 
que la wolframita se formô en relaciôn con fluidos 
pertenecientes al sistema HzO-COz(-CH*) (XC02=0.03-0.36 ), poco a
nada salinos ,y a temperaturas màs elevadas (350-500“C) que las 
encontradas en los filones y greisenes de Navalcubilla. Asimismo 
QUILEZ (op.ct.) cita la presencia de fluidos hipersalinos, de 
alta temperatura (>45o“c) y pobres en CO2 previos a la 
mineralizaciôn, que quizâs podrian corresponder a fenômenos de 
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FIG.130.- Relaciones Rb-Sr de los leucogranitos mineralizados y 
estériles del Sistema Central Espaftol (Tornado de LOCUTURA y 
TORNOS (1985). Los datos del granito de la Cabrera (BELLIDO, 
1979) Indican que existen facies hidrotermalizadas y 
mineralIzadas y otras no. (•) Granito de Navalcubilla (■) 
Leucogranlto apical del Carro del Diablo.
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III.2.- MINERALIZACIONES DE Zn-Cu-W-Sn RELACIONADAS CON 
FRACTURAS
III.2.1.- Episienitas
El nücleo de las bandas episieniticas formadas durante la 
etapa I (Primera Parte, Cap.II) suele ser un lugar preferente de 
alteraciôn hidrotermal, con silicificaciôn y cloritizaciôn, y a 
la que va ligada una mineralizaciôn de Zn-Cu-W-Sn (e.g., La 
Ermita, El Berrocal, Arroyo Pedroso, La Ruina, Zarzuela..., 
FIG.3). En éstas, la episienita feldespética se encuentra 
sustituida por una cloritita que forma lentejones que pueden
llegar a tener hasta 10-15 mt. de potencia (e.g. El Berrocal).
La roca hidrotermal està formada por clorita (ripidolita rica 
en Fe, anal. 98-106) y cuarzo con proporciones variables de
sericita, todo ello variablemente tectonizado y con texturas que 
llegan a ser miloniticas; màs accesoriamente aparece un granate 
no zonado (Alm^^_^^ Gros^  ^ Pyr^^ Sp^^, anal.67 a 75, ANEXO
II) corroido, biotita verde (anal.43-46, ANEXO II), 
albita-oligoclasa, microclina, cuarzo, fluorita, apatito 
idiomorfo, circôn, ilmenita y metamicticos. Como accesorios 
tambien se han observado grafito y clinoanfiboles (Arroyo 
Pedroso, El Berrocal) y epidotas (El Berrocal). La 
mineralizaciôn aparece diseminada o en venillas dentro de la
cloritita; està formada por calcopirita, esfalerita y scheelita 
con casiterita (a veces incluida en la esfalerita), galena, 
cubanita, pirita, bismutina, pirrotina, sulfosales de Bi-Cu-Pb, 
magnetita y bismuto nativo como accesorios. Generalmente existe 
una brechificaciôn y venulaciôn tardia con cuarzo, feldespato 
potàsico, carbonatos, fluorita y/o micas, a los que va ligada 
una mineralizaciôn, posiblemente removilizada, con calcopirita, 
esfalerita, galena, sulfosales y bismuto.
La alteraciôn supergénica es muy intensa, apareciendo 
calcosina, covellina y hematites y desarrollo de gossans con
abundante goethita y localmente micas de uranio (e.g., Indicio 
de La Ruina).
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El papel que juegan estas episienitas como roca caja de la 
cloritizaciôn y mineralizaciôn asociada es muy similar al de los 
skarns. La propia episienita feldespàtica està ligada a una zona 
preferente de circulaciôn de fluidos; a su vez, el pH 
dominantemente bàsico definido por la roca feldespàtica hace que 
las disoluciones hidrotermales liberen los metales de una manera 
similar a como ha sido estudiado en el skarn de Almadenes. Esta 
similitud de procesos es la que hace que la mineralizaciôn en 
ambos casos sea muy similar.
Los procesos hidrotermales y las implicaciones metalogénicas 
de estas episienitas son el objeto de una tesis doctoral en 
curso (J.M. Caballero).
III.2.2.- Zonas cizalla
A lo largo de las bandas de cizalla desarrolladas durante la 
etapa II existe una circulaciôn de fluidos y eventual 
precipitaciôn que se manifiesta en la presencia de una anomalia 
geoquimica generalizada en Cu, Zn, W y Sn (APARICIO y BELLIDO, 
1977, LOCUTURA y TORNOS, 1985). Localmente aparecen pequeAas 
concentraciones de metàlicos sobre las que se han realizado 
calicatas (Indicio de La Mina, situado al E de la zona 
cartografiada y calicatas al E de la Estaciôn de Otero). La 
mineralizaciôn està compuesta por esfalerita y calcopirita junto 
con bornita, magnetita y cobres grises diseminados en una roca 
hidrotermal que sustituye y cementa a la milonita y compuesta 
por clorita (ripidolita, anal. 107, ANEXO II), sericita, biotita 
verde (anal. 40-42), cuarzo, fluorita e ilmenita.
III.3.- EL SISTEMA HIDROTERMAL SOMERO DE NAVALCUBILLA.
Las mineralizaciones situadas en las cercanias del granito de 
Navalcubilla tienen un conjunto de caracteristicas comunes, 
taies como:
- Relaciôn directa de todos los procesos (excepto quizàs la 
formaciôn de filones de cuarzo con wolframita) con la 
circulaciôn de fluidos acuosos hiposalinos pobres en COz.
- Presencia de una alteraciôn cloritica o filitica tardia,
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a veces superimpuesta a una skarnificaciôn o episienitizaciôn.
- Esta alteraciôn ha tenido lugar en un rango de temperatura 
entre los 350 y 250®C, a presiones hidrostaticas cercanas a 
las de ebulliciôn, esto es, en condiciones muy similares para 
todos los tipos de mineralizaciôn.
- Todas las mineralizaciones presentan una asociaciôn geoquimica 
muy similar, con Zn-Cu-Sn-W (Pb-Bi-Ag), poco comün en 
ambientes hidrotermales.
- Excepto algunos skams po lime tàl icos, las mineralizaciones 
hidrotermales tienen un contexte tectônico comün, ya que estàn 
ligadas a estructuras tardihercinicas de direcciôn WNW-ESE, a 
la que se asocia el granito de Navalcubilla.
Estos datos sugieren que todos los indicios del àrea, tanto 
los skarns polimetàlicos (Almadenes, La Cabeza, Revenga, 
Hontoria) como las bandas de clorititas en las episienitas, las 
mineralizaciones diseminadas en las zonas de cizalla y los 
filones y greisenes del granito estàn ligados a un proceso 
hidrotermal comün condicionado en su mayor parte por las 
estructuras de direcciôn WNW-ESE y cuyo foco térmico e incluse 
mineralizador puede ser el plutôn de Navalcubilla o cuerpos 
similares subaflorantes. Aunque los fenômenos de 
episienitizaciôn y cloritizaciôn son comunes en todo el 
Guadarrama, la relaciôn con las otras mineralizaciones parece 
indicar una superposiciôn entre circuitos hidrotermales de 
caràcter regional y local con relaciones todavia desconocidas.
La sucesiôn espacio temporal definida por la secuencia de 
temperaturas y presiones, asi como las relaciones con las 
estructuras tectônicas y la distancia al granito permiten 
distinguir una sucesiôn de fenômenos hidrotermales definidos por 
la cronologia relativa y la distancia al granito (FIG.132):
* Mineralizaciones tempranas
- Filones de cuarzo con volframita, en el exocontacto del 
granito, que por comparaciôn con otros similares y por las 
condiciones de emplazamiento del plutôn parecen ligados a 
fluidos calientes (500-350°C), pertenecientes al sistema
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H20-C02(-NaCl). La presencia de estos fluidos asociados a la 
wolframita, y de una feldespatizaciôn temprana indican la 
existencia de fluidos magmàticos, aunque solo en pequena 
proporciôn.
Skarns ricos en Z n , caracteristicoa de ambientes 
perigraniticos distales, formados a partir de. fluidos algo màs 
frios, (450-350°C), pobres en CO2 y algo salinos (0-8%NaCl 
equiv.). Tal como se discute en el capitule II.3, estos 
fluidos son meteôricos.
Por lo tanto, ambas mineralizaciones son atribuibles a un 
proceso hidrotermal de alta temperatura formado a presiones 
relativamente elevadas ( 0.5-1 kb.), en condiciones de Pi*Pr y 
con evoluciôn por mezcla desde fluidos magmàticos a meteôricos 
a medida qua nos alejamos del granito. La relaciôn de los 
filones con wolframita con fluidos magmàticos permite suponer 
para esta mineralizaciôn un origen por saturaciôn y exsoluciôn 
del granito. Aunque no existen datos termodinàmicos précises, 
parece que volframio se moviliza a altas temperaturas en forma 
de H2WO*, (HIGGINS, 1985, EUGSTER, 1986) y casi siempre en 
relaciôn con fluidos ricos en CO2 (MANGAS, 1987). La 
precipitaciôn de wolframita està generalmente ligada a una 
pérdida del CO2 por inmiscibilidad o por mezcla con fluidos 
meteôricos. Ya que la presencia de una salbanda moscovitica en 
los filones indica que la ebulliciôn no es un mecanismo 
dominante, la mezcla con fluidos meteôricos con un descenso de 
la salinidad y la temperatura del sistema (EUGSTER, op.ct., 
HIGGINS, 1985.), parece ser el proceso fundamental de 
precipitaciôn de la wolframita. La formaciôn de ferberita es 
interpretada como respuesta a una alta aFe^* de los fluidos 
magmàticos (KWAK et ait., 1986) en ausencia de contenidos
elevados de Ca^ * y Mn^ *, màs tipicos de fluidos de menor 
temperatura (<500‘*C, WHITNEY et ait., 1985), meteôricos o
magmàticos muy evolucionados (EUGSTER, 1986), que estabilizan 
progresivamente scheelita y hubnerita, respect!vamente. Esto 
es acorde con los datos de por WHITNEY et ait. (1985), que 
demuestran que las disoluciones hidrotermales equilibradas con
391
un granito y a temperaturas menores de 500”c, casi no tienen 
Fe.
Ya que el estafio puede ser transportado por este tipo de 
fluidos y précipita preferentemente en las salbandas 
moscoviticas (EUGSTER, 1986), su ausencia en estos filones 
solo puede ser atribuida a la ausencia de este métal en la 
fase fluida magmàtica; esto impiica que la mayor parte del Sn 
se incorpora a la red de los minérales primarios (ilmenita, 
biotita) y es liberado durante la alteraciôn tardia. El origen 
del Zn del skarn distal es màs problemàtico, aunque el 
fraccionamiento preferente del Zn y Hn en la fase fluida en el 
caso de los sistemas perigraniticos (EUGSTER, 1986), parece 
sugerir que el fluido conserva una cierta signatura magmàtica.
* Mineralizaciones de baja temperatura ligadas a la circulaciôn 
de fluidos algo màs frios (400-250"c), poco salinos 
(0-11.47%NaCl equiv.) y pobres en CO2 , con mineralizaciones 
desarrolladas a presiones hidrostàticas y probablemente 
litostàticas bastante inferiores a las anteriores (Pi entre 1 
y 0.5 kb, Ph cercana a la curva L-V). Esto ültimo impiica una 
variaciôn importante en el régimen del sistema hidrotermal con 
desarrollo de una fracturaciôn y/o erosiôn generalizada.
Mineralizaciones proximales compuestas por greisenes con 
Sn-Cu-Zn y reemplazamientos tardios en los filones por 
scheelita y sulfuros.
- Mineralizaciones distales, condicionadas por la disposiciôn de 
la las fracturas mayores. Son mineralizaciones ligadas a la 
alteraciôn cloritica de episienitas y cizallas y entre ellas 
se incluyen los aposkarns, tipo Almadenes, imbricados con 
zonas de cizalla.
Los fluidos que intervienen en este proceso de baja 
temperatura y en la formaciôn de skarns distales de alta 
temperatura tienen caracteristicas propias de fluidos de tipo 
meteôrico (Cap.II.3). La alteraciôn àcida a temperaturas 
intermedias (entre 400 y 200^C) del granito de Navalcubilla con
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redistribueiôn de los elementos metàlicos (anal.47, ANEXO I), 
las paragénesis con W (scheelita), Sn, Cu y Zn y la composiciôn 
del fluido indican que probablemente ha sido la alteraciôn 
hidrotermal del granito, y quizàs de las rocas adyacentes, el 
mecanismo principal de incorporaciôn de los metales a la fase 
fluida. Ya que las condiciones son similares a las del s)carn de 
Almadenes, parece que el transporte se realiza fundamentaImente 
en forma de cloruros (Zn, Pb y Cu) , complejos (OH) en el caso 
del Sn y HWO«" y WO*^ ' en el caso del W.
La precipitaciôn de la casiterita, calcopirita y metales base 
en el greisen està claramente ligada a la neutralizaciôn del 
fluido por reacciôn con rocas silicoaluminicas, ebulliciôn y 
formaciôn de greisen àcido (SHEPHERD et ait., 1985, EUGSTER y
WILSON, 1986). La ausencia de casiterita en los filones puede 
ser debida a la poca inf luencia que tiene la ebulliciôn sin 
variaciôn del pH en la desestabilizaciôn de los complejos (OH), 
tal como apuntan los datos termodinàmicos de la Segunda Parte 
(Cap.VII.6.4) .
La ausencia de scheelita primaria en el greisen y filones 
solo puede deberse a la alta solubilidad de ésta a bajas 
temperaturas y presiones (NEWBERRY y EINAUDI, 1981). Sin 
embargo, la ebulliciôn es capaz de rétrograder gran parte de la 
wolframita depositada previamente a scheelita y de incorporer 
parte de este W al fluido. Los datos expérimentales de BAUMER et 
ait. (1985a y b) demuestran que esta scheelitizaciôn de la 
wolframita solo es posible por incremento de la aCa^*/aFe^*, del 
XC02 o del pH. Visto que los dos primeros procesos no parecen 
darse en los filones perigraniticos, la basificaciôn del medio 
por greisenizaciôn del encajante parece el responsable de la 
formaciôn de la scheelita e incorporaciôn del wolframio a la 
fase fluida.
La presencia de pirrotina y/o calcopirita diseminadas en los 
granitos de Navalcubilla sugiere que una fase fluida en 
equilibrio con el granito tendria hasta 6500 ppm de S (en base a
393
los datos de BURNHAM, 1979); la destruccidn de este granito, por 
lo tanto, puede ser el origen del azufre de las 
mineralizaciones. Esto es acorde con las composiciones 
isotopicas del azufre en yacimientos de este tipo, que suele 
corresponder a un origen esencialmente magmàtico (e.g., GUY, 
1979, SO et alt., 1983, BROWN et alt., 1985, OHMOTO, op.ct.).
Una vez establecidas las relaciones de conjunto, a 
continuacidn se analizan los diferentes factores que tienen 
influencia en un sistema hidrotermal tedrico, cuyo foco es el 
granito de Navalcubilla y donde los fluidos son canalizados por 
discontinuidades menores en los ambientes proximales y por 
fracturas mayores en los distales.
III.3.1.- Profundidad âa emplazamiento
El emplazamiento somero parece ser una condicidn fundamental 
para el desarrollo de mineralizaciones perigranlticas, ya que 
por debajo de aproximadamente 2-2.5 kb., no existen ambientes 
favorables para el desarrollo de fracturas fràgiles y 
circulaciôn hidrotermal (BURNHAM, 1979) y solo es posible 
encontrar ciertos skarns y greisenes abisales y mesoabisales 
(ZHARIKOV, 1970, EINAÜDI et ait., 1981). La profundidad de
emplazamiento esté condicionada fundamentalmente por (NEWBERRY y 
EINAÜDI, 1981);
- Presencia de niveles que frenan el ascenso del granito, como 
cuarcitas y màrmoles.
- Quimismo de la roca Ignea.
- Contenido en agua y volàtiles.
- Aspectos estructurales.
En nuestro caso el primer factor puede ser eliminado ya que 
estas rocas no tienen un desarrollo regional importante en el 
Sistema Central Espanol. En el caso de las rocas igneas àcidas, 
las curvas expérimentales muestran que éstas solo pueden 
alcanzar ambientes epizonales por condiciones de subsaturaciôn 
de agua (e.g., BROWN y FYFE, 1970) o por un ascenso râpido a 
favor de una estructura, que favorece la cristalizaciôn a 
presiones màs someras de un magma sobrecalentado.
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III.3.1.1.- Contenido en aqua
El contenido en agua del magma es el mecanismo principal que 
contrôla la profundidad de emplazamiento de los granitos
mineralizados; a mayor subsaturacion en agua, las profundidades
de emplazamiento pueden ser progressivamente menores. Es dificil 
de hacer una estimaciôn correcta, ya que a presiones intermedias 
los contenidos en agua de los magmas varian en un estrecho 
margen (4-6%H20) y pequenas variaciones condicionan mucho la 
curva "1iquidus".
En el caso concreto de Navalcubilla existen algunos criterios 
geoldgicos que permiten calcular semicuantitativamente la 
proporcidn de los fluidos magmàticos:
Las texturas de grano fino son indicatives de procesos 
magmàticos en condiciones de subsaturaciôn de fluidos (SWANSON 
et ait., 1988).
- La extrapolaciàn a 1 kb de la secuencia de cristalizaciôn en 
granitos obtenida por NANEY (1983), indica que en el caso del 
granito porfidico de Navalcubilla, con evoluciones del tipo
Btl /Plag+Q (Fenocristales) / Btll + Plag + Fk + Q (Matriz)
hay cierta subsaturaciôn en agua, mientras que en la facies
aplitica, con secuencias de cristalizaciôn de tipo
Et / Plag / Q / Fk
indican condiciones algo màs ricas en fluidos durante la 
cristalizaciôn de esta segunda facies.
- La apariciôn de aureolas de metamorfismo de contacte con 
fenômenos de deshidrataciôn (BELLIDO, 1979) en otros granitos 
del SCE sugiere la presencia de emplazamientos de granitos 
subsaturados en agua, tal como han demos tr ado PLANT et ait. 
(1985).
- La ausencia de pegmatitas mineralizadas (MANNING, 1985) y 
greisenes de alta temperatura indican que la proporciôn de
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fluido en el granito era relativamente baja. Sin embargo, la 
presencia de cavidades miaroliticM y de fenômenos temprano# 
de feldespatizaciôn y albitizaciôn (POLLARD, 1983) indican que 
se alcanzô la saturaciôn en los ültimos estadios de la 
cristalizaciôn.
Estes criterios, asi como la poca importancia de las 
mineralizaciones consideradas como magmâticas, apuntan al hecho 
de que el granito de Navalcubilla se ha formado en condiciones 
relativamente "secas" o subsaturadas en agua, emplazéndose 
posteriormente en condiciones màs someras que las esperadas para 
un granito de su misma composiciôn saturado en fluidos. La 
cristalizaciôn progrèsiva produce una sobresaturaciôn tardla que 
es responsable de la exsoluciôn de pequeAas cantidades de 
fluido.
III.3.1.2.- Otros componentes volàtiles.
Un rasgo caracteristico de ciertos granitos muy evolucionados 
es la alta concentraciôn en volàtiles (F y B fundamentalmente) 
que producen un descenso de la solidus del granito. Asi, los 
datos expérimentales de MANNING (1985) indican que un 4% F es 
capaz, a 1 kb., de desplazar la solidus desde los 720** hasta 
los 630**C, permitiendo el emplazamiento a presiones someras, aün 
en condiciones de saturaciôn de agua (WINKLER, 1978).
Sin embargo, la escasez de turmalina en la roca ignea y en 
las rocas hidrotermales excluye un papel importante del boro en 
la evoluciôn de los granitos del Sistema Central. La ausencia de 
minérales con F (fluorita y topacio) en la paragénesis primaria 
indica, asimismo, contenidos originales en F inferiores a 500 
ppm (MANNING, com. per s. ). En el caso del greuiito de Navalcubilla 
la roca inalterada présenta alrededor de 400 ppm de F (emàl. 46, 
ANEXO I); valores tan bajos de fluôr no parecen afectar 
sensiblemente a a la solidus (MANNING, 1985).
III.3.1.3.- Aspectos estructurales
Una de las caracteristicas fundamentales del plutonisme
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paraluoinico de tipo colisional es la asoclacidn dlrecta con 
estructuras extensionales profundas (HARRIS et alt., 1986), 
asoclacidn puesta de manifiesto para el plutonismo postorogénico 
del Sistema Central Espanol por CASQUET et alt. (1988).
El granito de Navalcubilla està relacionado con una de estas 
estructuras, tal como indican la relacidn especial con bandas de 
cizalla, en parte extensionales, (Cap.II, Primera Parte), cuyas 
direcciones son coincidentes con las direcciones de los digues 
de pdrfido asociados y las orientaciones de flujo de las 
biotitas. Esta relacidn puede haber favorecido un ascenso 
rdpido, y por lo tanto, un emplazamiento en condiciones 
relativamente sobrecalentadas del fundido granitico.
Consecuencia de este ascenso brusco es la presencia de 
sillimanita en el granito (NEWBERRY y EINAUDI, 1981) y la 
existencia de texturas porfidicas tan netas (SWANSON et alt., 
1988).
* * * * *
Estos datos sugieren que el emplazamiento epizonal del 
granito de Navalcubilla ha sido motivado por una combinacidn de 
la subsaturaciôn en fluido del granito y la relacidn con 
estructuras profundas. Las caracteristicas générales del plutdn 
de Navalcubilla son similares a las citadas ültimamente para 
muchos de los granitos mineralizados con W-Sn, y en menor grado 
Zn-Pb-Cu del Macizo Hespérico, donde las mineralizaciones 
aparecen ligadas a cuerpos circunscritos y tardios (SERRANO 
PINTO et alt., 1988) emplazados a favor de estructuras
distensivas y con emplazamiento somero (e.g., ARRIBAS, 1978, 
LOCUTURA y TORNOS, 1985, BELLIDO et alt., 1987, GARCIA CASCO et 
alt., 1988, LOPEZ PLAZA y CARNICERO, 1988). Sin embargo, todas 
éstas son claramente diferenciables de las mineralizaciones 
ligadas a cüpulas albiticas con paragénesis Sn-Li-(F-Be-Nb-Ta-W) 
(granitos especializados s.s.) que son casi siempre anteriores a 
las ultimas fases de deformacidn (e.g., Penouta, El Trasquildn, 
La Fregeneda).
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III.3.2.- céluias hidcptarmalga z ducasléu d&l s jets,ma
hldcptarmal
La aplicaciôn del modelo de NORTON y KNIGHT (1977) para la 
etapa temprana de circulaciôn hidrotermal en las inmediaciones 
del granito de Navalcubilla indica que, en ausencia de fracturas 
importantes, el fluido puede llegar a una distancia de hasta 2 
km. en unos 15000-20000 anos, distancia suficiente como para 
explicar la gènesis de skarns distales con Zn (Revenga, 
Almadenes y Hondalizas) y otros similares reconocidos en 
diverses lugares (e.g., EINAUDI et ait., 1981).
La apertura de zonas mayores de fractura duremte la etapa 
tardia implica una canalizaciôn de la energia térmica y fluidos 
en un sistema abierto. La expansiôn lateral del sistema 
hidrotermal es superior a la vertical y se traduce en que, en 
alrededor de 160000 anos, este puede llegar hasta una distancia 
de 8 km. del granito, con un màximo de expans iôn a los 
200-300**C. Este modelo explica satisf actoriamente la poca 
importancia del aposkarn en los skams màs aie j ados de los 
granitos sin conexiôn con las cizallas; a la inversa, en los 
skarns imbricados con la zona de cizalla el desarrollo del 
aposkarn y mineralizaciôn asociada es màximo.
Los càlculos sobre el tiempo de formaciôn de un skarn hem 
llevado a resultados muy contradictorios. Aplicando valores 
admisibles para el sistema hidrotermal de Navalcubilla 
(permeabilidad entre 10"^ * y l0“’cm^), y segün la metodologia de 
KERRICK (1977), GUY (1979) y CRISS y TAYLOR (1986), se obtienen 
flujos medios de 12-25 gr/cm^ano y velocidades médias de 2.3 
m/ano. Si se asume que la velocidad del crecimiento metasomàtico 
es equivalents a la del fluido se calcula que el s k a m  de 
Almadenes, como représentâtivo de éste, se ha formado entre 1 y 
100 anos. Sin embargo, si se asume que el crecimiento 
metasomàtico es considerablemente màs lento que la circulaciôn 
de fluido («0.001 m/emo), tal como demuestra GUY (op.ct.), la 
duraciôn del s k a m  séria superior a 10 M a .  Ambos valores son 
extremos, tal como han sugerido los respectivos autores de los
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modelos. En el segundo es probable que el error esté an el 
càlculo de la porosidad, que siempre es superior a lo esperado 
(e.g., VILAS y NORTON, 1977).
La duraciôn del sistema hidrotermal tambien puede ser 
calculada a partir de las ecuaciones y gràficos de CATHLES 
(op.ct.) y CRISS y TAYLOR (op.ct.), que asumen que todo el calor 
expulsado del granito es difundido en el sistema. En nuestro 
caso, las dimensiones del granito de Navalcubilla son un minimo 
de 800 m. de radio por una profundidad estimada de unos 3000 m. 
Segun el modelo de CATHLES (1981), para los sistemas donde 
dominan los procesos convectivos, el tiempo (en sg.) es:
Tiempo » to (ATo/T - 1)
donde ATo es el contraste de temperatura entre la inicial de la 
intrusiôn y la del encajante, T es la temperatura instamtànea y 
te es el tiempo de enfriamiento caracteristico del plutôn y se 
calcula por:
tc«
V  p >  C m  Z
donde AT es el contraste de la temperatura de intrus iôn con la 
actual del granito. La extrapolaciôn en sus gràficos muestra que 
para un granito équivalente existe una pérdida por conduceiôn 
del 25% en 10^ anos, mientras que la misma pérdida por
convecciôn se produce en 50.000 a 60.000 anos; en este caso la 
pérdida por convecciôn es muy superior a la calculada
matemàticamente (menor de 10^ anos).
Este esquema es discutido por CRISS y TAYLOR (1986), que
proponen las ecuaciones alternatives
Tiempo » R^ / K
para el flujo de calor conductive y donde R es el radio del 
cuerpo igneo.
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Tiampo Sî-BS-B!---k 9 po Cr a T
para el convectivo. Ya que, en el caso^ de los granitos, caa&t 
todos los pardmetros son relativamente constantes, el tienq^de- 
enfriamisnto depends casi exclusivamente del tamaAo del plutdn y 
de la permeabilidad. En este caso, las edades calculadas para el 
sistema hidrotermal varian entre 500 aAos para conveociôn pura y 
casi 6 M a .  para una conduccidn sin circulaciôn hidrotermal; 
entre ambos valores se encuentra el tiempo de enfriamiento real. 
Esta corta duraciôn del sistema es consistente con la 
permamencia de los sistemas hidrotermales someros, donde las 
duraciones médias estimadas en otros sistemas perigraniticos 
varian entre 10* y 10® anos (KERRICK, 1977, JACKSON et ait., 
1982, JOHNSON y NORTON, 1985), aunque los datos geocronolôgicos 
obtenidos recientemente por SNEE et ait., (1988) en Panasqueira 
indican para la alteraciôn hidrotermal una duraciôn muy 
superior, del orden de 4 M.a. (entre 296 y 292 M.a. ). Una mayor 
duraciôn en los sistemas hidrotermales es, por lo tanto, 
explicable ûn icamente por intrusiones mültiples o por la 
apariciôn de fuentes térmicas distintas del calor magmàtico.
Con el fin de resolver si el granito de Navalcubilla puede 
generar suficiente calor como para hacer circular el fluido 
necesario para formar la mineralizaciôn de Almadenes, se ha 
elaborado un pequeno esquema basado en el modelo de CATHLES 
(1981). A grandes rasgos, la mineralizaciôn de Zn tiens 
alrededor de 2.6 millones de toneladas con l.9%Zn, esto es, 
cerca de 50.000 tm. de Zn. Asumiendo una capacidad de transporte 
minima de 100 ppm (muy inferior a la calculada en el Cap.VII.4.2 
de la Segunda Parte), se necesitan 5x10^^ kg. de fluido para 
formar la mineralizaciôn; la masa de gremito necesaria para 
movilizar esa cantidad de fluido es:
Ml = Q / Cm / Cf In (ATo / AT)
donde Q es la masa de agua necesaria para enfriar el granito, 
que es independiente de la permeabilidad (CATHLES, 1979, 1981).
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Para un valor medio de la capacidad calorlf ica de la roca 
saturada. Cm, de 2 cal/°Cgr y de la capacidad calorlf ica del 
fluido, Cj, de 1 cal/°Cgr, tenemos que para una bajada de 
te^ermtura de 700 a 300°C con una tenqperatura del encajante 
loo'c, neœsitamos 2.28xlo" kg., que son apreximadamante 81.4 
millones de m^ de granito, esto es, un plutdn de 433 mt. de 
lado, dimensiones muy inferiores a las estimadas para el plutdn 
de Navalcubilla. A la inversa, el granito de Navalcubilla, con 
un volumen estimado de 6xlo’ m^ ( 2 km^ de superficie y unos 3000 
m. asumidos de profundidad, con d=2800 kg/m^, 1.68xlo" kg) 
puede movilizar, al caer de 700 a 300°C, alrededor de 3.6x10*^ 
kg. de agua, esto es, unas 72 veces el fluido necesario para 
formar la mineralizaciôn de Almadenes.
La alteraciôn de ese volumen de gremito, con exclusivamente 
30 ppm de Zn, puede dar lugar a una mineralizaciôn de 504000 tm. 
de Zn, 10 veces el volumen del depôsito de Almadenes; tal como 
se ha estudiado previamente, el fluido movilizado llega a ser 
màs de un 200% del peso del granito, esto es, suficiente para 
movilizar todos los metales en él contenidos. Estos 
razonamientos indican que no es necesaria la existencia de 
mineralizaciones previas al granito para explicar la formaciôn 
del skarn mineralizado.
La conclusiôn obvia de este càlculo es que un pequeAo cuerpo 
del tamemo del granito de Navalcubilla y durante la etapa 
convectiva principal (entre 700 y 300“c), puede generar un 
sistema hidrotermal capaz de formar mineralizaciones de tamaAo 
muy superior al s k a m  de Almadenes a una distancia de hasta 8 
km. a la redonda, siempre que exista la cemtidad de fluido 
necesario y la via de tremsporte adecuada.
Finalmente se pueden atribuir a la etapa convectiva màs 
tardla los abundantes filones de cuarzo hidrotermal zonado y 
estéril, localmente con estructuras jasperoides, que aparecen 
con direcciôn NNE-SSW en el àrea (etapa IV). En otreis zonas del 
Sistema Central Espanol aparecen filones de cuarzo, localmente
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con cu-Zn-Pb (LOCUTURA y TORNOS, 1985) y mineralizaciones 
"epitermales" (LOCUTURA y TORNOS, 1987, MAMINE2 FRIAS et alt. , 
1988), ya con influencia de aguas metedrleas someras.
La historia metalogénica del àrea finaliza con la formaciôn 
de mineralizaciones de U en las zonas màs fracturadas de las 
episienitas. Este uranio parece estar ligado a fenômenos "per 
descensum" ligados a las paleosuperficies postpaleozoicas y que 
han dado lugar a mineralizaciones estratiformes de uranio en las 
litologias suprayacentes.
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FIG.131.- Evoluciôn fOz-T de los granitos y skarns asociados del 
Sistema Central EspaAol en conparaclôn con los trends de otros 
skarns de la Peninsula Ibérlca (basado en CASQUET y TORNOS. 
1989). granitos ’I* con pôrfldos y skarns cupriferos asociados 
(rallado InclInado. EINAUDI et ait.. 1981) y granitos "S" con
mineralizaciones de Sn y W (rallado vertical. OHHOTO. 1986. 
SWANSON et ait.. 1988); la zona punteada Indica la establlldad 
aproxlmada de los granitos del Sistema Central EspaAol en base a 
la composiciôn de llmenltas y blotltas (de BRANOEBOURCUER. 
1984). Las constantes de equillbrlo. coeficlentes de fugacldad y 
equlllbrlos del programa SUPCRT (HELCESOH et ait.. 1978).
EINAUDI et ait. (1981). OWOTO (1986). SWANSON et ait. (1988) y 
CASQUET y TORNOS (1989). Linea de trazos cortos: Skarn magnéslco 
de Sn-W del Carro del Diablo; linea punteada: Skarn cilclco 
pollmetàllco de Almadenes; linea continua: Skarns calclco
férrlcos de Cala y Rivera de Cala; lineas discontinua: Skarn 
cilclco de W de Costabona; linea de punto raya: skam cilclco de 
W de Salau.Los campos de establlldad son solo aproxlmados. ya 
que las curvas estin desplazadas por la soluclôn sôllda en 
minérales y la fCOz. Curvas calculadas o corregldas a 1 kb. de 
PiitostAAïc* m Priuido. XOOa • 0.05. El equillbrlo HzS-SOz de 
EINAUDI et al. (1981). Los campos de los granitos "S" e *1* de 
OHMOTO (1986). (1) Tampôn QFM (2) Py*Mt - Po+Oz (3) COz - C+Oz 
(4) Tampôn HK (S) Tampôn SOz-HzS (6) Ad+COz - Nm+Q+Cc (7) Ad*COz 
• Mt+Q+Cc (8) Hd+Oz • Ad+Mt*Q (9) Wd+COz+Oz « Mt+Q*Cc (10) 
Mt+Wo*Q - Ce*Hd*Oz (11) Ad+COz - Cc+Hd+mt+Oz (12) Wo+COz » Cc+Q 
(13) Ad » Mt+Wo+Oz.
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IV.- HIDRQTERMALISMO M g A D S  A INTRUglOWEg MESOABISALES t Sh 
PLUTON J3Ë RAgCAffilA - £L £AÎILA&
El plutdn de Rascafria - El Paular esté formado por granitos 
de grano grueso biotiticos banales, con unas facies apicales y 
digues de aplitas marcadamente nés leucocréticos y écidos. A 
éstas ültimas se asocian las ünicas mineralizaciones existentes 
en el àrea, de tipo skam. Estos skarns son bas tante frecuentes 
en el àrea, bien de tipo magnésico (skarn del Carro del Diablo) 
o càlcico (skarns de ArtiAuelo, Pàjaros y Cotos), y presentan 
casi exclusivamente una mineralizaciôn de Sn-W o H con muy pocos 
suifuros. Finalmente, hay que indicar que no se ha localizado 
ninguna mineralizaciôn filoniana ni greisen con W-Sn; unicamente 
existen pequenas venas con arsenopirita, ya estudiadas en la 
Segunda Parte. Las episienitas oquerosas que aparecen cortando a 
este cuerpo granitico son estériles (<10 ppm de Ou, Zn, Pb, Sn y 
W) y sus caracteristicas fisicoquimicas parecen indicar que son 
procesos hidrotermales totalmente desligados de los procesos 
hidrotermales perigraniticos.
IV.1.- ASPECTOS GEOQÜIMICOS
Geoqulmicamente estos leucogranitos muestran caracteristicas 
favorables para la formaciôn de mineralizaciones hidrotermales, 
taies como el carécter peraluminico (2.49-3.13 de corindôn 
normative, emal. 51 y 52, ANEXO I) y contenidos elevados de Sn y 
W (20 y 30 ppm, respectivamente).
El granito de Rascafria - El Paular muestra criterios de 
haberse emplazado a presiones cercemas a los 2 kb., bastante 
superiores a las del granito de Navalcubilla. Asi, a 2 kb., una 
secuencia de cristalizaciôn magmàtica:
Et / Plag / Q /Fk
indicaria contenidos de H2O entre 5 y 6%, muy cercanos a la 
saturaciôn a la prèsiôn de emplazamiento. Los altos contenidos
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en fluor ita y fluoborita del skarn no son reflejo de una alta 
actividad de volàtiles en el con junto del granito, pues no se 
han observado minérales indicadoras de allo, taies como fluorita 
o topacio, en las faciès no alteradas. El escaso volümen de 
fluidos exsueltos se manifiesta en la reducida cantidad de 
pegmatitas (MANNING, 1985), la ausencia de greisenes y la 
ausencia de turmalinizacidn de las rocas encajantes.
IV.2.- ALTERACION HIDROTERMAL Y COMPOSICION DE LA FASE FLÜIDA
A diferencia de lo extensivo de la alteraciôn hidrotermal 
sobre y alrededor del granito de Navalcubilla, en el plutôn de 
Rascafria - El Paular ésta es muy accesoria. La alteraciôn sobre 
el granito se reduce a la frecuente formaciôn de moscovita 
tardimagmàtica a partir de la andalucita y biotita, una 
cloritizaciôn local de biotitas, y una sericitizaciôn de 
feldespatos. Esta formaciôn de moscovita en grandes plaças 
parece ser debida a fenômenos autometasomàticos de alta 
temperatura, en relaciôn aparente con fluidos tempranos y sin 
relaciôn aparente con la alteraciôn hidrotermal 
postconsolidaciôn propiamente dicha.
En el caso del skarn del Carro del Diablo, la asociaciôn 
geoquimica Sn-W, junto con el alto contenido de flüor y boro, 
la localizaciôn en la cüpula del gremito y la relaciôn directa 
con pegmatitas apuntan hacia un origen magmàtico peura los 
fluidos, exsueltos durante la criâtalizaciôn final del granito. 
Finalmente, la pequena proporciôn de sulfures, asi como la 
existencia de muy poca retrogradaciôn en él s k a m  y los aspectos 
pe trogr à f icos del gremito apoyan la idea de la poca 
participaciôn de las aguas meteôricas durante el deseurrollo de 
la alteraciôn hidrotermal del gremito.
Estos fluidos magmàticos residuales, enriguecidos en 
volàtiles, W y Sn, se concentrariem en las faciès apicales y 
darian lugar, por un lado a los leucogranitos y pegmatitas, y 
por otro a fenômenos metasomàticos en los màrmoles. Sin embargo, 
los datos parciales de inclusiones fluidas indican que los
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fluidos eran fundamentalmente hiposalinos y pobres on COa, 
mientras que los fluidos tipicamente an equilibria oon meqmae*^ 
residuales son ricos en COa (ROEDDER, 1984). Estft apapttnte 
contradiccidn podrà ser resualta en un future por medio do 
isdtopos astables.
Todos estos datos indican la poca o nula importancia de la 
circulaciôn hidrotermal on estos granitos. Sin embargo, la 
movilidad do estos fluidos ha sido relativamente elevada, tal 
como so deduce do la apariciôn de skams con W distales; 
probablemente estos fluidos migran lentamente a favor de 
discontinuidades menores.
La zonalidad quo muestran los skarns alrededor del granito do 
Rascafria - El Paular, con una zona interna de W-Sn y otra 
externa de W es similar a la citada en diverses mineralizaciones 
perigranlticas del Orôgeno Hercinico (e.g., MANGAS, 1987) y
fruto de la mayor capacidad de migraciôn de los compuestos de W 
que de los de Sn.
IV.3.- EL CIRCUITO HIDROTERMAL
El granito de Rascafria - El Paular muestra un comportamiento 
hidrolôgico mucho màs sencillo que el que aparece en cuerpos 
someros. La extension del sistema hidrotermal es mucho màs 
limitada, reduciéndose al inmediato entorno del granito, segün 
un modelo de tipo P3 (VILAS y NORTON, 1977). Los datos obtenidos 
indican que a estas presiones, con pequenos gradientes de 
près iôn y a bajas permeabilidades (del orden de lO'^^cm^), los
flujos y velocidades del fluido eran muy bajas (del orden de 
0.09 a 0.14 gr/cm^ano y de 0.09 a 0.14 m/ano, respectivamente). 
Las velocidades calculadas por el método de GUY (1979) son muy 
similares a las obtenidas por este autor en el skarn de
Costabona (del orden de 2x10'® a 5.8x10"^' m/ano), que son
anormalmente bajas.
El tiempo de formaciôn del skam, tomando la ecuacion de GUY 
(op.ct.), con los datos calculados a partir de CATHLES (1981) y
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CRISS y TAYLOR (1986) es muy superior al de cualquier proceao 
geolôgico, por lo que se supone errôneo. Una estimaciôn del 
tiempo de enfriamiento del plutôn a partir del método de CATHLES 
(1981) y CRISS y TAYLOR (1986) permite estimar la duraciôn del 
sistema hidrotermal entre 0.5 y 36 m.a., si se asume convecciôn 
o conduceiôn pura, respectivamente. Estos valores son extremos 
entre los citados en otros cuerpos profundos (1 a 5 m.a., 
CATHLES, 1981, hasta 10 m.a., CRISS y TAYLOR, 1986), pero 
siempre muy superiores a los de cuerpos epizonales.
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V.- MODELO GENERAL
V.I.- CONPARACION DE LA EVOLUCION DE LOS DOS SISTQCAS 
HIDROTERMAïaS
El astudio de la evoluciôn de los dos sistemas hidrotermales, 
uno somero y otro profundo muestra la complejidad y grandes 
diferencias de evoluciôn entre uno y otro (CUADRO XLV), que 
representan dos ejemplos extremos en el Sistema Central EspaAol 
y por extensiôn muchos del Macizo Hespérico.
v.i.i.- Resumen del sistema hidrotermal liaado ai granito âs.
MftYfllgMbillai.
Intrusiôn y cristalizaciôn de un plutôn circunscrito de
granitos porfidicos en ambiente epizonal y frio y en
condiciones deficitarias de agua. Se emplaza a favor de una 
estructura extensional que condiciona la propia forma del 
cuerpo y la disposiciôn de los diques de pôrfido asociados.
- Intrusiôn de leucogranitos màs ricos en agua, todo ello a
tempera turas cercemas a los 730±10"c y 1 kb de presiôn
litostàtica («3.7 Km.).
- En los ültimos estadios de la cristalizaciôn magmàtica hay una 
exsoluciôn de fluidos acuoso-carbônicos en equilibrio con el 
magma y probeüa 1 emente poco enriquecidos en volàtiles (F, B) 
con formaciôn local de cavidades miaroliticas, pegmatitas y 
fenômenos autometasomàticos de potasificaciôn y albitizaciôn.
- Establecimiento de un sistema hidrotermal convectivo de alta 
temperatura que da lugar a:
* Filones de cuarzo con wolframita en la cüpula del granito, 
generados entre 550 y 350"c. Estas mineralizaciones pueden 
estar ligadas, bien a la inmiscibilidad de la fase fluida, 
bien a la diluciôn y enfriamiento, por fluidos meteôricos, 
de las disoluciones acuosas ricas en COz en equilibrio con 
el granito.
* Con caràcter distal, formaciôn de skams câlcicos ricos en 
Zn, Mn y localmente Sn entre 500 y 350“c a partir de fluidos 
probablemente meteôricos, hiposalinos y pobres en COz
FIG,132.- Esquema evolutive de las intrusiones y alteraciones 
hidrotermales asociadas al granito de Navalcubilla. (A) Intrusiôn de la 
facies porfldica (1) con formaciôn de borde de enfriamiento (2) y 
desarrollo de diques de pôrfido (3). (B) Intrusiôn de los leucogranitos 
de grano fino (4) (C) Desarrollo de fenômenos autometasomàticos de alta 
temperatura (potasificaciôn y albitizaciôn) locales (S). Establecimiento 
de un sistema convectivo temprano de poca entidad con formaciôn de 
filones con wolframita (6) ligados a la exsoluciôn de fluidos en 
equilibrio con el leucogranito. Formaciôn de skarns distales de Zn (7). 
(D) Instauréeiôn de un sistema hidrotermal convectivo tardlo a favor de 
fracturas mayores y con posible interferencia con circuitos régionales, 
con fenômenos de episienltizaciôn (8) y alteraciôn àcida màs tardla (9) 
ligada a la formaciôn del aposkarn (Zn-Cu-Sn-(W)) sobre el skarn de alta 
temperatura (11). Alteraciôn meteôrica del granito con formaciôn de 
greisenes (Cu-Sn-(Zn))(10) asociados a la ebulliciôn del sistema; 
formaciôn de clorititas mineralizadas (Cu-Zn-Sn-W) sobre el greisen. 
skarn, episienitas (12) y en la zona de cizalla.
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(Almadenes, Revenga..)•
Desarrollo de una circulaciôn hidrotermal convectiva de baja 
temperatura (<400“C) y a menores presiones, con apertura del 
sistema hidrotermal y entrada generalizada da aguas 
meteôricas, pobres en COa y NaCl. La circulaciôn estaria 
canalizada por discontinuidades mayores, donde la velocidad de 
flujo es muy alta. Este circuito hidrotermal probablemente 
esté imbricado, en una magnitud desconocida, con otros 
circuitos hidrotermales régionales. En esta segunda etapa se 
distinguen, a su vez;
* Un proceso de temperatura intermedia, ligado a una primera 
etapa de deformaciôn, entre 400-350“c, que produce fenômenos 
de episienitizaciôn en los granitos y, probablemente con 
caràcter algo màs tardlo, la formaciôn del s k a m  intermedio 
en los màrmoles.
* Una etapa II, mayoritarlamente tensional, con alteraciôn 
àcida en los granitos y formaciôn de un skarn anfibolitico 
entre 400 y 300“c a presiones hidrostàticas cercanas a los 
500 bars. La alteraciôn hidrotermal de los granitos produce 
un lavado del Ou, Sn, Zn (Bi, Pb, Ag) contenidos en los 
minérales primaries con incorporaciôn en forma de cloruros y 
compuestos (OH) a la fase fluida. Su precipitaciôn està 
definida casi exclusivamente por la desestabilizaciôn de 
complejos por incremento del pH en el skarn.
* Una ebulliciôn, probablemente diàcrona en el sistema 
hidrotermal, entre 350 y 300“c, responsable de la 
greisenizaciôn en las rocas silicicoaluminicas, con 
precipitaciôn del Sn, Cu y Zn en greisenes y que reactiva 
los filones con wolframita previos; en éstos la wolframita 
es retrogradada a scheelita, parte de la cual es incorporada 
a la fase fluida.
* Una cloritizaciôn tardia (300-250“c) ligada a la etapa III, 
de caràcter distensivo y probablemente también asociada a 
ebulliciôn. Esta alteraciôn se desarrolla tanto sobre el 
s)cam previo como sobre los granitos, zonas de cizalla y 
episienitas, con precipitaciôn del Sn, Cu y Zn y scheelita
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- Proeesos hidrotermales péstumos, a tampsraturas subcriticas 
(<250"C) (apitarmal s.l.) qua producen retrogradaciôn de las 
paragénesis previas y rellenos hidrotermales de cuarzo.
La mayor parte de este proceso parece haber tenido lugar en 
un intervalo de 1 y 2 M.a, aunque la etapa pdstuma se puede 
prolonger durante algunas decanas de millones de aAos.
V.I.2.- Resumen ds. lA evoluciôn del sistema hidrotermal lioado 
al granite da Basçafria - £1 Paular ■.
Intrusiôn de granitos de grano grueso en un ambiente
mesozonal y en condiciones de saturaciôn de fluidos (FIG.133).
- Cristalizaciôn lenta con emplazamiento apical de diferenciados 
àcidos, leucogranitos enriquecidos en volàtiles.
- Exsoluciôn de un pequeno volumen de fase fluida en equilibrio 
con el magma y enriquecida en volàtiles (F, B), Sn y W.
- Metasomatismo de alta temperatura con desarrollo de un skarn 
raagnésico proximal con Sn-W.
- Migraciôn de estos fluidos, con posible mezcla con fluidos 
meteôricos o metamôrficos, a lo largo de discontinuidades
menores y con formaciôn, muy localizada, de skarms càlcicos 
con W.
- Circulaciôn convectiva hidrotermal, muy tardia, con formaciôn 
de episienitas oquerosas.
Este sistema hidrotermal es de mucha mayor duraciôn que el 
anterior, del orden de 10 M.a, aunque su extension y capacidad
de transporte es mucho màs pequena.
V.2.- LOS SKARNS DEL SISTEMA CENTRAL ESPASOL. MODELO DE 
CONJUNTO.
El estudio de los skarns del Sistema Central Espanol muestra 
que el estilo de mineralizaciôn està muy condicionado por un 
conjvmto de variables que se reflejan en la mineralogia 
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MINERALIZACION
Metasom. (I?) Skarn Sn-W proximal 
(I?) Skarn W distal
Filoniana (?) Fildn Apy
I) Skarn Zn-(Sn) distal 
I) Greisen Sn-Cu-Zn endocontac. 
I) Aposkarn Zn-Cu-Sn distal 
I) Cizalla W-Sn-Cu-Zn distal 
I) Clorititas W-Sn-Cu-Zn distal 
I) Filones wolframita 
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Conectado con circuitos 
hidrotermales régionales?
CUADRO XLV.- Rasgos discriminatorios entre los sistemas 
hidrotermales ligados al granito de Navalcubilla y plutôn de 
Rascafria - El Paular.
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EINAUDI et ait. (1981) para la clasifIcaciôn tipolôgica de 
skarns (CUADRO XLVI). Sin embargo, una relaciôn biunivoca tan 
précisa como la definida por MEINERT (1983) entre el ambiente 
geodinàmico y tipo de skarn no existe, ya que en el Sistema 
Central EspaAol aparecen skarns de muy diverse tipologia en un 
ambiente geodinàmico muy restringido.
Asi, segün el modelo general de MEINERT (1983), en el Sistema 
Central Espanol existirian exclusivamente skarns ligados a 
ambiente colisional, como son los de Sn y Sn-(W); sin embargo, y 
tal como se ha desarrollado previamente, existen, junto con 
estos skarns de Sn y Sn-(W), otros con W, Fe y polimetàlicos 
(Zn-Cu-Sn-W) los cuales, segün el esquema de MEINERT (op.ct.), 
se formarian en otro tipo de dominio geotectônico. Asimismo, la 
composiciôn quimica de los granitoides del Sistema Central 
(FIG.127) corresponde a la de los granitos ligados a skams de 
H, Sn y Mo, pero se aleja sensiblemente de los valores medios 
definidos por MEINERT (op.ct.) para los granitos ligados a 
skarns de Cu, Zn y Fe.
El estudio comparativo de los skarns del Sistema Central 
Espanol muestra que los contrôles del estilo de mineralizaciôn 
son:
- Geoquimica de la roca ignea.
* El contenido en Sn de los skarns viene definido 
exclus ivamente por el grado de acidez de los granitos 
asociados. Todos los skarns ligados a leucogranitos muy 
evolucionados (>73%SiOs) tienen una impronta estannifera 
caracteristica (presencia de casiterita, estannina, Sn en 
granate, magnetita, esfena, epidota,...).
* El contenido en V aparece en un espectro màs eimplio de 
composiciones que el Sn, pero en el caso del Sistema Central 
Espeinol tcunbien aparece ligado a los términos màs àcidos. En 
otros lugares del Macizo Hespérico, sin embargo, el W se 
encuentra en skarns asociados a rocas graniticas de 
composiciôn intermedia a àcida (CASQUET y TORNOS, 1989).
* El Zn, Pb y Cu pueden aparecer asociados a cualquier tipo de
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roca ignaa, ya que son extra Idos de las blotltas y 
feldespatos durante la alteraciôn deutérica.
* El Pe se encuentra preferentemente ligado a rocas 
intermedias a bàsicas.
Profundidad de formaciôn.
* Contrôla el volumen de la retrogradaciôn hidrotermal. En 
skams profundos existe poco aposkarn, al contrario que en 
skarns someros, donde éste puede llegar a sustituir 
totalmente al de alta temperatura.
* Détermina la incorporaciôn a la fase fluida de metales 
existentes en la red de los minérales primaries, bien del 
s k a m  (granate, epidota..), bien del encajante (feldespatos, 
micas..).
* Tiene un control fundamental sobre el transporte y 
precipitaciôn del W, en una linea similar a la senalada por 
NEWBERRY y EINAUDI (1981). En los skarns someros el W esté 
restringido a la etapa de baja temperatura y esté 
desconectado geoquimicamente del resto de los metales (Sn, 
Cu, Zn y Pb); en los mesozonales es màs abundante y aparece 
en las etapas de alta y baja temperatura junto con el resto 
de los metales.
* El transporte y precipitaciôn del Zn, Pb y Cu también està 
fuertemente influenciado por la presiôn, ya que estos estàn 
solo enriquecidos en los skams someros. Estos datos son 
acordes con los de NEWBERRY y EINAUDI (1981) que establecen, 
dentro de un ambiente geotectônico de subducciôn, un 
ambiente de formaciôn epizonal para los skarns de Zn-Pb y 
subvolcânico para los de Cu.
* Define el contenido en sulfuros, que aparecen 
predominantemente en los skarns epizonales, debido a la 
mayor fSz de los sistemas someros.
* Détermina la permeabilidad, y por lo tanto la disponibilidad 
y velocidad de fluidos que limitem el volumen del skam. En 
nuestro caso, los skams epizonales se producen a diez veces 
màs velocidad que los mesozonales, aunque a partir de, 
aproximadamente, los 10^ anos de funcionamiento los flujos
Hg-(Sn-W) Ca-(W) Ca**(Fe-Sn) Ca-polimet.
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CUADRO XLVI.- Clasificaciôn tipolôgica y rasgos màs 
sobresallentes de los skarns en el Sistema Central Espanol. Los 
contenidos en metaJLes representan los valores en las rocas 
analizadas, excepte ei) Almadenes, que representan las leyes 
médias del yacimiento.
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son muy similares en ambos cases.
* Establece la duraciàn de los sistemas hidrotermales, qua en 
ambiantes somaros raramanta sobrepasan los 2 M.a., miantras 
que los profondes puedan llegar a los 10 M a .  Sin embargo, y 
debido a las altas velocidades de formaciôn de los skarns 
sorneros, estes pueden llegar a tener mucho mis desarrollo 
qua los masozonalas.
Dlstancia a la roca ignea.
En al Sistema Central Espanol, la dlstancia al granité hace
variar la composicidn del s k a m  dependiendo de la profundidad:
* En los sistemas hidrotermales epizonales existe un 
enriquecimiento progrèsivo en Zn y Mn en los fluides en 
equilibrio con granités (YUN y EINAUDI, 1982, EUGSTER, 1985) 
a medida que la dlstancia con éste aumenta, de tal manera 
que los skarns distales son progresivamente mâs ricos en Zn 
y Mn.
* Independientemente de la profundidad, el W muestra una mayor 
capacidad de transporte que el Sn, que se traduce en la 
presencia de W y Sn en los skarns proximal es y W en los 
distales. Este hecho ha side constatado por MANGAS (1987) en 
mineralizaciones filonianas. Sin embargo, este fenômeno 
puede quedar enmascarado por la distinta solubilidad del W y 
Sn a bajas y altas presiones.
Litologia del protolito.
* No existen criterios concluyentes para définir si un 
protolito câlcico o magnésico puede définir la naturaleza de 
la mineraiizaciôn; sin embargo, un protolito alcalino es 
fundamental a la hora de tamponar el pH de las disoluclones 
y provocar la precipitaciôn de la mayor parte de los metales 
présentes en las mismas.
* Los protolitos ricos en Fe, como las rocas bisicas o niveles 
estratoides de Fe, pueden modificar sensiblemente la 
composiciôn de las disoluciones y formar skams férricos en 
cualquier ambiante geodinàmico y profundidad. Existen 
multiples mineralizaciones donde este hecho ha sido
412
constatado (e.g., MEINERT, 1984, Van der HARCKE y VERKAEREM, 
1985)
* En el Sistema Central Espanol, las rocas de silicatos 
câlcicos son un protolito preferente para los skarns con 
scheelita, a un en condiciones proximales. Sin embargo, en 
otros lugares del Macizo Hespérico aparecen asociaciones de 
W-Sn en estas mismas rocas.
* La presencia de condiciones reductoras en los mârmoles del 
protolito define la evoluciôn del skazTi hacia condiciones 
progresivamente menos oxidantes, como es el caso del skarn 
de alta temperature de Almadenes. Este fendmeno ha sido 
también constatado en Salau (Pirineos), donde la presencia 
de grafito en los màrmoles define la paragénesis del skarn 
(SOLER, 1977).
- Caracteristicas fislcoquimicas de la fase fluide.
* La composiciôn de la fase fluida esté limitada por sucesivos 
tampones que la controlan a lo largo de su evoluciôn y 
condicionan el transporte y precipitaciôn de los metales. 
Esta esté definida inicialmente por la roca ignea, para 
posteriormente depender de las rocas existantes en el 
circuito hidrotermal y finalmente del protolito del skarn y 
skam; su composiciôn puede ser también modif icada por 
fenômenos de mezcla o desmezcla de fluidos, efectos que son 
tanto més importantes cumto més somero sea el sistema 
hidrotermal.
* Pequenas variaciones en la salinidad, pH, XC02, f02 y fS2 
definen de una meuiera muy précisa la mineralogia que aparece 
en el skam.
Finalmente, cabe senalar que el volumen de s k a m  queda 
limitado exclusivamente por dos factores: las propiedades
hidréulicas del sistema hidrotemal y disponibilidad de 
protolito.
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V.3.- RELACION CON LAS OEMAS MINERALIZACIONES.
Los datos aportados mediants el estudio de los skarns y 
alteraciones hidrotermales asociadas y su comparacidn con otras 
mineralizaciones hidrotermales tardihercinicas del Sistema 
Central EspaAol permiten establecer un modelo genético global 
basado en la progradacidn de los sistemas hidrotermales vertical 
y, en menor grado, lateralmente. Las variables que definen las 
caracteristicas del sistema hidrotermal en cada punto son la
dlstancia al foco, el tiempo transcurrido desde la instauraciôn 
del sistema y la profundidad de emplazamiento del gramito. Asi, 
podemos définir los siguientes tipos de mineralizacidn (FIG.132 
y 133);
* Mineralizaciones tempranas, formadas a presiones similares a 
las de emplazamiento y temperatures algo inferiores 
(600-350“C). Son fundamentalmente:
Mineralizaciones proximales, con dominio de fluidos
magmàticos (H20-C02-(NaCl) ) : Filones de W-Sn, skarns de
Sn(-W) y quizés algunos greisenes.
Mineralizaciones distales, solo citadas en ambiente
epizonal, que son skams de Zn formados probablemente por 
mezcla de fluidos magmàticos y meteéricos.
* Mineralizaciones tardias, formadas por la instauraciôn de
circuitos hidrotermales convectivos régionales de fluidos 
meteéricos (HzO-NaCl) que se mezclan progresivamente con los 
magmàticos tempranos, lavan los metales de la roca ignea y 
quizàs de las encajantes a temperaturas y presiones inferiores 
a las de la etapa anterior (400“200“c y Pr<0.5 kb.,
respectivamente). Estàn caracterizadas por la presencia de
Cu-Zn-As-Pb-Sn -W (Sch). Pertenecen a esta etapa las;
- Mineralizaciones proximales, en relaciôn directe con los 
granitos:
* Greisenes de Cu-Sn (Zn)
Mineralizaciones intermedias, que guardan una cierta
zonalidad peripluténica alrededor de los gremitos.
* Filones de As (Cu-Zn-Sn-W-Bi-Ag).
Mineralizaciones distales, controladas por fracturas 
régionales y grandes circuitos convectivos de la etapa de 
semigrabens Pérmica.
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* Filones con Cu (Pb-Zn-As-W-Sn-Bi)
* Filones de Pb-Zn (Cu-Bi-Sb-As-Co-Ag)
pudiendo aparecer los skarns de baja temperatura con 
paragénesis con Zn-Cu-Sn-W y las clorititas con paragénesis 
Zn-Cu-Sn-W desarrolladas sobre skarns, bandas de episienitas y 
zonas de cizalla, en cualquiera de las très zonas.
’ Mineralizaciones pôstunas, formadas por fluidos meteéricos a 
temperaturas inferiores a los 250° y presiones cercanas a las 
criticas (epitermales s .1. ), en donde se producen 
f recuentemente fenémenos de mezcla con fluidos
subsuperficiales. Las paragénesis ligadas a esta etapa son las 
de Ba-F (Pb-Zn) y Ag-Au (Sb-As-Zn-Bi-Cu), de edad claramente 
Pérmica.
Este modelo previo queda complicado por:
La presencia de, al menos, dos etapas de granitos 
mineralizados, los leucogranitos del grupo G4 y la hasta 
ahora no citada, de los granitos epizonales ligados al 
emplazamiento de los pérfidos, cada uno de ellos con sus 
sistemas hidrotermales propios.
- La superposicién de paragénesis en un mismo espacio por 
reactivacién de las fracturas y la erosién, que provocan la 
aparicién de mineralizaciones progresivamente més tardias y 
someras en el mismo espacio.
- Ausencia de zonalidades complétas debido a la escasez de los 
mérmoles y rocas trampa y a la discontinuidad de 
mineralizacién en una misma fractura.
- La disminucién progrèsiva del teunano del sistema hidrotermal 
con la profundidad de emplazamiento del granito. En los 
cuerpos mesozonales sélo se pueden instaurer circuitos 
convectivos en relacién con fracturas de indole regional.
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V.- CQHCMSIQMgg gEMMAMa.
Las concluslonss mAs importantes del estudio de los skarns 
mineralizadoe del Sistema Central EspaAol y sistemas 
hidrotermales asociados son:
La variabilidad tipoldgica de los skarns del Sistema Central 
EspaAol queda definida por los siguientes condicionantes :
- La composiciôn de la roca ignea, definida a su vez por el 
encuadre geotectdnico y el grado de evoluciôn. Este factor es 
poco importante a escala del Sistema Central, pero es 
dominante a escala de dominio geotectdnico, como es el caso 
del Macizo Hespérico (CASQUET y TORNOS, 1989).
- La profundidad de formaciôn del skam; en el caso del Sistema 
Central se pueden définir skarns mesozonales de Sn-(W) y W y 
skams epizonales de Zn-Cu-Sn-W.
- La distancia al granito, con formaciôn de skarns proximales y 
distales. En ambiente mesozonal los skarns proximales son de 
Sn-(W) y los distales de W. En ambiente epizonal los skams 
distales son de Zn-Cu-Sn-W; aunque en este ambiente no hem 
sido citados skarns proximales ni en el Sistema Central ni en 
el Macizo Hespérico, cabe suponer que estos serian de Sn-W en 
el caso de granitos muy acidos o W en el caso de granitoides 
menos diferenciados.
- Composiciôn del protolito, con formaciôn de skams de Fe sobre 
o cerca de protolitos ricos en Fe y skarns ricos en W sobre 
rocas de silicatos câlcicos.
Por lo tanto, tal como se ha observado en el Sistema Central 
Espeulol y en el con junto de la Peninsula Ibérica (CASQUET y 
TORNOS, 1989), la relaciôn biunivoca tipo de s k a m  - eunbiente 
geotectdnico no parece ser tan précisa como la propuesta por 
MEINERT (op.ct.).
El skarn de Almadenes es fruto de la superposicién de très 
metalotectos que condicionan el estilo y volumen de
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mineralizacidn, que son: la asociacidn con leucogranitos
epizonales, la relacidn con zonas de cizalla y la presencia de 
mérmoles. Los skams polimetélicos del tipo de Almadenes, 
caracteristicos del Sistema Central EspaAol, no tiens lugar en 
la clasificacidn de skarns por tipos de mineralizacidn (e.g., 
EINAUDI et ait., 1981). Sus caracteristicas los hacen
équivalantes a los tipos distales (Zn-Pb), pero en relacidn con 
un magmatismo écido y peraluminico.
La relacidn espacio-temporal de los skarns con el resto de 
las mineralizaciones hidrotermales demuestra que éstos no son 
sino manifestaciones de un mismo sistema convectivo cuya 
évolueidn depende de la profundidad y distancia a la roca ignea. 
En este aspecto hay que resaltar la importancia que tienen las 
zonas de cizalla y fracturas de indole regional en el 
establecimiento de circuitos convectivos tardios.
Los fluidos que circulan por el sistema hidrotermal son 
fundamentalmente de tipo metedrico, esto es, hiposalinos y 
pobres en CO2. Sus caracteristicas fisicoquimicas estén 
controladas por tampones externos definidos por la composicidn 
del encajante, la prèsidn y la temperatura. Asi, la diferencia 
fundamental de los skarns (y demés reemplazamientos 
metasométicos, como episienitas y greisenes) con las 
mineralizaciones filonianas es que las primeras controlan de una 
manera muy efectiva el pH de los fluidos favoreciendo la 
precipitacidn de la mayor parte de los metales trzmsportados por 
el fluido, mientras que en el segundo caso solo precipitan por 
efecto de agentes muy locales (ebullicidn, mezcla...).
En el caso estudiado, la conclusidn més importante es que 
sistemas hidrotermales someros y relativamente banales, 
desarrollados o no en relacidn con granitos no especialmente 
enriquecidos en metales y por los que circulan disoluciones 
acuosas metedricas, tienen una gran capacidad de formaciôn de 
mineralizaciones, aün a distancias alejadas del foco térmico. El 
volumen y la ley de estas mineralizaciones estén condicionados
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por la disponibilidad de fluido, existencia de canales de 
circulaciôn hidrotermal y presencia de rocas almacén capaces de 
hacer précipiter los metales en disolucidn. El carécter 
geoquimico del granito es muchas veces secundario y solo define 
el tipo de mineralizacidn. En las mismas condiciones, pero en 
eunbientes geoldgicos més profundos, la génesis de 
mineralizaciones de interés econdmico queda limitada por la 
capacidad de formacidn del sistema hidrotermal.
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ANALISIS QUIMICOS DE ROCAS
1 2 3 4 5
Si02 65. 31 66.05 70.92 71.98 71.86
AI203 17.56 17.08 15.09 12.80 14 .68
Fe203 4.07 3.84 2.71 8.69 2.19
MnO 0.05 0.04 0.06 0.17 0.07
MgO 0.93 1.03 0.66 0.48 0.73
CaO 2.83 2.55 1.8 0.38 1.32
NazO 3.11 3,25 2.93 0.26 2.71
K2O 4.78 4.78 4.75 2.68 4.36
Ti02 0.59 0.55 0.31 0.22 0.26
PPC 0.66 0.74 0.79 2.28 1.43
Total 99.90 99.91 100.01 99.97 99.61
P.e. 2.780 --- 2.796 2.703
P 1780 1960 410 — — — 1130
Rb 160 160 210 190 200
Sr 200 200 120 10 100
W 0 0 0 0 0
Sn 0 0 10 80 20
Cu 10 10 10 30 80
Zn 70 70 50 170 420
Pb 30 30 40 20 40
Zr 230 — — — -— — — — — — —
Nb 20 20 10 10 10








































































































































































P 950 — — — — — — 1340 — — — 1120 1410 1390
Rb 210 210 260 — — — 210 290 190 220
Sr 70 100 90 — — — 280 70 20 10
W 0 0 20 0 0 0 0 0
Sn 10 30 30 20 60 40 860 120
Cu 10 70 70 100 110 80 820 80
Zn 50 540 110 160 250 610 1760 220
Pb 40 70 50 30 20 50 120 10
Nb 10 20 20 20 10 20 10 10
Ta 0 0 0 0 0 0 0 0
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17 19 20 21 22 23 24 25
S102 59.92 60.15 65.38 74.50 50.62 50.71 54.98 63.70
AlzOs 20.18 20.71 17.02 13 .94 15.99 24.40 19.02 16.92
FezOa 0.99 5.05 1.68 1.25 20.61 10.31 9.14 3.68
MnO 0.05 0.13 0.10 0.04 0.38 0.31 0.63 0.12
MgO 0.45 0.85 0.53 0.42 4.23 1.55 3.81 1.71
CaO 6.13 2.14 2.63 0.71 0.34 2.82 3.97 2.21
NazO 6.36 4.05 6.08 4.12 0.47 0.38 2.12 5.99
KzO 2.62 4.48 3.70 3.60 1.82 4.67 1.02 1.18
TiOz 0.29 0.36 0.27 0.17 1.09 0.37 0.88 0.46
PPC 2.99 2.10 2.60 1.21 4.80 4.42 4.23 3.56
Total 99.98 100.01 100.00 99.90 99.96 99.94 100.02 99.70
p.e. 2.981 2.777 — - 2.640 2.990 --- --- ---
P —— -— — — — 1270 690 MH* 900 1220
Rb --- 230 150 180 110 220 70 50
Sr --- 190 60 60 10 190 310 70
w --- 80 120 30 40 10 0 10
sn — — 0 0 0 80 70 50 70
Cu --- 1670 90 30 440 120 500 50
Zn --- 190 390 70 260 70 1990 450
Pb --- 70 30 10 10 30 10 0
Zr --- 20 -— — —— 30 — — — — 70
Nb --- 20 20 20 10 20 10 10
Ta --- 10 0 0 0 0 0 0
26 27 28 29 30 31 32 33
SiOz 51.27 51.45 42.87 49.84 50.63 43.45 33.57 46.87
AlzOa 14.74 14.30 24.75 3.11 4.13 15.16 15.12 14.62
FezOa 5.68 6.08 4.15 10.21 11.81 9.54 33.53 25.11
MnO 0.17 0.20 0.17 2.78 0.89 0.89 0.68 0.57
MgO 7.25 7.98 3.07 9.45 14.92 5.73 4.44 5.18
CaO 16.38 15.60 14.48 20.93 12.90 20.84 3.59 0.77
NazO 0.55 0.40 1.38 0.03 0.15 0.98 0.08 0.03
KzO 1.44 2.02 0.58 0.00 0.09 0.02 0.10 1.74
TiOz 0.59 0.61 1.31 0.05 0.15 0.98 0.79 0.63
PPC 1.92 1.23 3.49 1.39 4.93 3.26 6.08 4.61
Total 99.97 100.00 99.93 97.79 100.00 99.98 100.01 100.12
P.e. 3.185 2.832 3.514 3.690 --- 3.190 3.111
P — — — 540 950 1000
Rb 100 130 30 0 0 0 20 230
Sr 350 350 250 20 70 680 40 10
H 230 140 10 0 0 0 320 40
Sn 210 220 90 150 660 790 170 80
Cu 20 20 0 60 30 10 1960 390
Zn 410 350 190 2.02% 460 110 540 650
Pb 40 40 10 30 90 120 30 0
Zr --- --- — — — 0 — — — — “ — 0 0
Nb 10 10 30 0 0 20 10 10









A1203 27.54 2.96 1.24
FezOa 21.76 2.07 1.15
MnO 0.51 0.22 0.09
MgO 0.81 23.23 8.16
CaO 0.68 21.83 45.17
NazO 0.14 0.07 0.11
KzO 6.08 0.32 0.11
TiOz 0.30 0.11 0.01
PPC 4.78 30.01 33.69
Total 99.99 99.74 99.98
P.e. 3.106 2.926 2.823
P 1590 — — —
Rb 290 10 0
Sr 10 20 280
Ba
W 0 0 0
Sn 150 0 0
eu 80 20 0
Zn 310 70 50
Pb 10 20 10
Zr
Nb 20 0 0








AlzOa 1.52 3.52 3.77
FezOa 17.33 25.37 21.45
MnO 0.72 1.35 0.79
MgO 4.34 4.00 3.76
CaO 25.82 20.09 7.21
NazO 0.19 0.27 0.19
KzO 0.08 0.09 0.16
TiOz 0.04 0.08 0.05
PPC 3.85 1.10 2.92
Total 99.65 99.90 99.45
P.e. 3.479 3.995 3.133
Rb 0 0 10
Sr 20 10 30
Ba
W 10 30 0
Sn 1530 850 280
Cu 0 7440 90
Zn 220 770 810
Pb 220 120 30
Zr 0 60 0
Nb 0 0 0
Ta 0 0 0
F --- --- ---
37 38 39 40 41
41.66 40.92 40.64 37.49 39.64
21.10 1.44 18.56 22.47 21.35
10.89 0.93 3.95 14.92 13.13
0.39 0.11 0.54 0.71 0.28
6.94 24.37 3.85 3.95 2.65
8.00 18.38 12.54 16.90 16.78
0.08 0.10 0.00 0.00 0.11
4.79 0.00 0.53 1.40 0.59
0.81 0.17 1.21 0.64 0.71
4.48 13.41 3.61 3.16 3.71
99.12 99.89 95.91 99.85 99.99
--- --- 4.001 3.350 ---
2130 — — — 900 2010
410 0 0 90 10
230 30 310 610 420
10 0 0 0 0
3 20 90 560 650 650
390 40 5910 2170 1690
390 350 1.1% 330 490
40 20 120 130 90
--- --- 50 40 ---
20 0 20 10 20
10 0 0 20 10
45 46 47 48 49
70.23 73.68 70.80 60.88 62.47
15.88 13.53 14.06 17.19 17.43
2.40 1.16 2.19 6.59 3.60
0.05 0.04 0.05 0.13 0.08
0.72 0.82 1.09 0.53 0.15
1.36 0.31 1.07 1.07 0.40
3.82 4.25 3.98 3.55 3.64
3.95 4.27 4.61 6.01 7.90
0.31 0.06 0.24 0.42 0.47
1.19 1.77 1.81 3.99 3.68
99.91 99.89 99.90 100.36 99.82
250 260 230 760 310
140 10 90 20 120
410 <100 370 490 1700
0 10 0 0 0
0 30 0 270 30
0 30 10 2000 10
60 30 40 1310 70
30 50 40 50 20
---
400 >1400 600 <200
448
50 51 52 53 54 55 56 57
si02 65.02 74.23 75.99 1.27 13.28 14.49 13.62 12.37
AI2O3 12.37 13.84 13.85 0.08 1.96 1.59 2.19 0.20
FezOa 13.79 2.13 1.05 1.26 1.99 1.77 1.80 1.11
MnO 0.40 0.05 0.03 0.07 0.15 0.14 0.07 0.13
MgO 0.15 0.33 0.38 19.86 19.15 19.85 17.71 22.05
CaO 0.05 0.70 0.49 33.58 35.06 36.03 35.81 36.62
NazO 0.02 3.25 2.89 0.05 0.03 0.11 0.04 0.00
KzO 4.40 4.37 4.41 0.00 1.11 1.04 1.02 0.08
TiOz 0.30 0.16 0.08 0.05 0.03 0.03 0.07 0.03
PPC 2.70 0.94 0.85 38.48 27.00 24.88 27.95 27.14
Total 99. 20 100.00 100.02 99.70 99.76 99.93 100.28 99.73
P
Rb 260 280 220 0 190 180 130 10
Sr 30 50 80 120 90 100 117 110
Ba 640 172 445 <100 — — — --- --- ---
W 0 --- 30 0 470 440 --- 20
Sn 270 --- 20 0 770 630 --- 0
Cu 510 --- 45 0 210 220 270 0
Zn 280 --- 52 40 690 760 448 30
Pb 60 — — 112 10 100 80 170 0
F 300 --- — — --- --- ——— --- ———
58 59 60 61 62 63 64 65
sioz 26.20 39.18 49.60 68.60 58.15 55.83 53.61 62.83
AlzOa 1.82 4.27 1.81 16.06 20.85 1.41 15.65 19.09
FezOa 1.43 1.86 1.83 1.00 2.15 4.10 3.39 4.45
Mno 0.13 0.14 0.21 0.02 0.08 0.17 0.09 0.03
MgO 15.41 19.02 20.24 0.75 2.58 21.75 5.78 0.44
CaO 33.58 25.71 21.88 2.04 0.85 13.21 13.18 0.12
NazO 0.03 0.04 0.07 5.85 8.25 0.42 2.18 0.08
KzO 0.84 1.22 0.34 4.39 4.19 0.33 4.15 7.26
TiOz 0.04 0.22 0.06 0.38 0.12 0.05 0.72 0.42
PPC 20.46 8.33 5.35 0.75 2.58 2.64 1.44 4.52
Total 99.94 99.99 101.39 99.84 99.80 99.91 100.19 99.24
P — — — ——— 0 650 190 0 740 510
Rb 130 200 20 20 410 30 150 330
Sr 100 70 20 20 160 20 330 40
W 380 890 120 0 0 0 0 0
Sn 1010 230 180 0 0 0 0 0
Cu 60 160 0 10 20 0 20 0
Zn 490 890 420 20 60 210 50 0
Pb 140 40 80 40 10 20 20 0
449
66 67 68 69 70 71 72 73
siOz 48.08 46.06 40.60 43.16 39.60 47.66 39.50 51.86
AlzOz 20.47 20.10 11.96 9.94 14.42 20.30 14.16 16.40
FezOs 6.40 6.92 25.45 22.15 7.95 6.52 9.99 9.60
MnO 0.22 0.22 0.28 0.31 0.88 0.22 0.74 0.18
MgO 2.24 2.70 4.36 5.34 1.66 2.27 0.51 6.12
CaO 18.95 21.01 12.96 15.32 32.24 19.18 34.41 8.40
NazO 1.79 0.78 1.58 1.21 0.03 1.79 0.03 3.36
KzO 0.17 0.10 1.83 1.43 0.02 0.20 0.04 1.33
TiOz 0.61 0.84 0.15 0.20 0.76 0.62 0.09 1.50
PPC 0.87 0.79 0.11 0.21 1.90 0.05 0.49 0.48
Total 99.80 99.52 99.28 99.27 99.46 99.81 99.96 99.23
P --- 650 80 110 670 840 1060
Rb --- 0 0 0 0 10 0
Sr --- 180 20 30 0 200 — — —
H --- 0 0 0 10 0 0
Sn --- 30 480 380 90 30 70
Cu --- 0 0 0 0 0 0
Zn --- 80 140 140 20 70 10
Pb --- 20 180 140 30 40 30
  No zmalizado
0.00.Por debajo limite de deteccidn.
Densidad en gr/cm3
1.- Adamellita plutdn de Otero (80249) OS-136b
2.— Idem. OS—136a
3.- Adamellita granito Berrocal (80245) OS-138 
4 -  Granito cataclasitico Almadenes (12417) OS-99
5.- Granito protocataclasitico Almadenes (80234) OS-121
6.- Granito cataclasitico cloritizado Almadenes OS-114
7.- Gramito brechoide Almadenes OS-58
8.- Granito protocataclasitico Almadenes (12243) OP-164
9.- Granito protocat. via episienitiz. Almadenes (80229) OS-126
10.- Gramito cataiclasitico. Almadenes 0S-57b
11.- Gramito infracataclasltico. Almadenes (12420) OP-180
12.- Episienita infracataclasitica. Almadenes (80235) OS-112
13.- Brecha hidraulica. Almadenes (77820) OS-20
14.- Idem. Almadenes (80233) OS-115
15.- Granito silicificado Almadenes (80232) OS-122
16.- Idem. Almadenes OS-133
17.- Episienita Almadenes. OS-59 (78541)
19.- Episienita infracataclasitica Almadenes (12240) OP-161
20.- Episienita protocataclasitica Almadenes (78794) OS-85
21.- Episienita silicificada Almadenes (80251) OS-111
22.- Dique hidrotermalizado. Las Ruinas (77276) OS-51
23.- Dique hidrotermalizado. Almadenes (12242) OP-163
24.- Digue hidrotermalizado. Almadenes (77268) OS-116
25.- Dique albitizado. Almadenes (78535) OS-120
26.- Ultraailonita Almadenes (77834) OS-135
27.— Idem. OS—135
28.- Periskam anortltico. Almadenes (80248) OS-131
29.- S k a m  piroxenitico miner. Almadenes (77270) os-95
450
30.- Skarn Almadenes (77817) OS-117
31.- Skarn anfibolltico estéril Almadenes OP-176
3 2.- Cloritita sobre skarn (II) Almadenes (11928) os-34
33.- Cloritita sobre ultramilonita (I). Almadenes OS-134
34.- Cloritita sobre episienita (III) Almadenes (78792) OS-113 
35 - Màrmol dolomitico Almadenes (12245) OP-166
36.- Mdrmol Almadenes (77844) OS-129
37.- Periskarn epidotitico Almadenes (80230) OS-118
38.- Skarn anfibdlico deformado Almadenes (13220) OS-110
39.- Skarn epidota+clorita miner. Almadenes (12201) OS-13 2
40.- Skarn epidotitico Almadenes (80231) OS-119
41.- S k a m  epidotitico con clorita Almadenes (77818) OS-15
42.- Skarn granatitico Almadenes (80240) OS-125
43.- Skarn anfibolitico miner. Almadenes (11923) OP-60
44.- Skarn anfibolitico Almadenes (78531) OS-123
45.- Granito porfidico hidroterm. plutdn Navalcubilla. C-8
46.- Aplita plutdn Navalcubilla. C-17
47.- Granito porfidico hidroterm. plutdn Navalcubilla. C-11
48.- Greisen plutdn Navalcubilla. C-15
49.- Episienita feldespética. El Berrocal. BE-10
50.- Cloritita sobre episienita (III) El Berrocal. BE-12
51.- Granito apical Carro del Diablo. CD-17
52.- Granito apical Carro del Diablo. CD-16
53.- Màrmol dolomitico Carro del Diablo. CD-5
54.- S k a m  laminar Carro del Diablo. CD-4
55.- Skarn laminar Carro del Diablo. CD-I
56.- S k a m  laminar Carro del Diablo. SKL
57.- Skarn en venas Carro del Diablo. CD-6
58.- S k a m  en venas Carro del Diablo. CD-3
59.- S k a m  en venas Carro del Diablo. CD-2
60.- Clinopiroxeno skarn en venas Carro del Diablo. CD-23
61.- Leucogneis Carro del Diablo. CD-19
62.- Leucogneis albitizado Carro del Diablo. CD-20
63.- Periskarn en venas Carro del Diablo. CD-21
64.- Roca de silicatos càlcicos Carro del Diablo. CD-26
65.- Episienita Carro del Diablo. CD-33
66.- Gzdjroide El Caloco. KS-19
67.- S k a m  milonltico El Caloco. KS-23
68.- Skarn pirox. y anfibol. El Caloco. S-25
69.- Skarn anfibolitico con magnetita El Caloco. S-26
70.- Skarn granatitico El Caloco. KS-30
71.- Gabroide El Caloco. KS-31
72.- S k a m  granatitico El Caloco. KS-32
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CàlcuXo de las f é m u l a s  estructurales y  actividades de los 
min^rglfis
Las f é m u l a s  estructurales han sido calculadas mediants si 
programa FORES, basado fundamentalmente en la metodologia usada 
por FERNANDEZ SANTIM y HERNANDEZ PACHECO (1982). En el caso de 
minérales que tienen Fe * en la estructura, la proporcién Fe^* - 
Fe * ha sido calculada por:
- Cloritas mediants el programa CLORITAl, basado en WALSHE
(1986). Sin embargo, esta metodologia indica relaciones 
Fe */Fe * muy superiores a las que se dan comunmente en la 
naturaleza. Una estimaciôn del contenido de Fe * en las 
cloritas se puede hacer a partir del sencillo célculo us ado 
por HENDRY (1981). Este autor supone que si la proporcién del 
Al en posicién octaédrica es mayor que la de Al en 
tetraédrica, entonces el balance de cargas ha de estax 
a j u s ^ d o  por la presencia de Fe * en la red, luego Fe^* = Al
- Al' .
- Anfiboles mediante el sistema de SHIMAZAKI (1982), que es 
similar al de HENDRY (op.et) y basado en que la férmula 
estructural ha de sumar 23 oxigenos y que parte del hierro es 
tornado como férrico, de tal manera que:
- Clinopiroxenos, donde si la suma Si+Al no es capaz de saturar 
la posicién teraédrica, es to parece indicativo de la 
existencia de Fe * en la red (DEER et ait. , 1966) y Fe^* = 
(2-Si-Al).
- Otros minérales con numéro fijo de cationes por el método 
propuesto por FINGER (1971), que supone que el Fe * en la 
f é m u l a  estructural es:
NFe^* = 2 (N. - Niri)
donde N» es el nùmero de aniones. Ni es el de cationes y ri su
proporc ién en la f é m u l a  estructural. Si el segundo téraino es
menor o igual al primero no existe Fe * en el minerai. Este 
método plantea el problema de que solo puede usarse con 
anélisis muy precisos y completos del mineral, en los que el
Fe es el ünico métal con mas de una Valencia y en los que la
composicién se parece mucho a la teérica (e.g., granates, 
epidotas).
Existen otros métodos similares como el de NEUMANN (1976), 
basado en que el exceso de cationes en la férmula estructural 
sobre la teérica es debido a la existencia de Fe *.
Los t é m i n o s  extremes de las soluciones sélidas han sido 
calculados mediante el programa FORES mediante la siguiente
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metodologia:
- Granates mediante el método de RICKWOOD (1968), desarrollado a 
partir de un programa previo (CASQÜET, 1980).
- clinopiroxenos donde X<u = Mg/(Mg+Fe+Mn)
Xhd = Fe/(Mg+Fe+Mn)
Xjo = Mn/(Mg+Fe+Mn)
- ClinoanfIboles de la serie actinolita - tremolita
X.ct = Fe/(Fe+Mg+Mn)
Xtr = M g / ( Fe+Mg+Mn )
- Sericitas, donde Xp«r * Na/(Na+K)
Xcel = (Si-6)/2 
Xmm ** 1 — ( Xp*r+Xcel )
- Serie biotita-flogopita
Xfiofl = (Mg/(Mg+Fe))
X.id = ( ( 6-Si/Al ) / 3 .5 ) ( 1-Xflog )
Xwui = 1 “ ( Xf loq+Xmld )
- Serie de la epidota - clinozoisita
Xep = Fe/(Fe+Al) (siempre inferior a 0.33)
Xclzo = 1 — Xep
Las actividades de los minérales han sido calculadas a partir 
del traba]o inicial de HELGESON et ait. (1978) desarrollado 
posteriormente, entre otros, en BIRD y HELGESON (1980), BIRD y
NORTON (1981), FRISCH y HELGESON (1984), BIRD et ait. (1984) y
JOHNSON y NORTON (1985).
La actividad de una fase vale:
ai = kl iniaj.av(s, j ,i)
(HELGESON et a i t . , 1978) donde aj.» es la proporcién del
components j en la situacién s y v(s,j,i) es la estequiometria 
de a. k es un factor de orden - desorden, que en el caso de 
minérales cuya actividad real se aproxima mucho a la estimada 
asumiendo solucién sôlida ideal, con reparto aleatorio de los 
cationes en las posibles situaciones estructurales (e.g., 
feldespatos, granates, m i c a s , clinopiroxenos, anfiboles, 
prehnita) vale la unidad. En el caso de las epidotas el reparto 
de los cationes en las distintas posiciones estructurales no es 
aleatorio, sino que este grado de orden - desorden es 
dependiente de la temperature (BIRD y HELGESON, 1980), tal como 
se desarrolla posteriormente.
Sin entrar en consideraciones de tipo cristalogréfico y de 
reparto tedrico de los cationes en las distintas posiciones 
estructurales, que han sido ampliamente debatidas por los 
autores citados, la actividad de los minérales ha sido estimada 
a partir de las aproximaciones siguientes, donde el valor de los 
cationes es el calculado en la férmula estructural para los 
oxigenos definidos:
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Feldespatos: Albita a = Xab
Feldespato potàsico a = Xrk
Fengitas: Moacovita a = (K/2 ) ( Al''>4 ) ^  f A1 ' >2 ) (OH/4






Cloritas. La actividad de las cloritas ha sido calculada an 
base a sais t é m i n o s  axtremos (Xi a X6) dafinidos por 
WALSHE (1986) y cuya actividad sigua los postulados 
da HELGESON at alt. (1978). Ha sido calculada 
mediants los programas CLORITA y CLORITAI.
Granates Andradita a = ( Ca/6 ) ^ ( Fe^*/4J ^ ( S1/6J ^
(24 O) Grossularia a = (Ca/6) (Al/4)^(Si/6)^
Almandino a = (Fe^VsJ (Al/4J^(Si/6J^
Spessartina a = (Mn/6) (Al/4) (Si/6)
qua an el caso de l^s skarns puede sar ^ i mplificado a: 
agr = Xgr a«d = Xmd a«p — Xapp
Clinopiroxenos: Hedembergita a = (Ca)(Fe^*) (Si/2J^
(6 O) Johansenita a = (Ca)(Mn)(Si/2)
Diopsido a = (Ca)(Mg)(Si/2)^
Epidotas: Tal como hem demostrado BIRD y HELGESON (1980), la 
actividad da la epidota depends del grado de ordan - 
desorden en la estructura cristalina, que es definido 
a su vez por la temperature del sistema; la 
influencia de la presidn parece ser minima. El 
parémetro k, indicador del grado de orden - desorden, 
se calcula mediemte la ecuaciôn:
k - ((1 + o-)/2)‘‘'*^’'^-(l + or)/2“ ‘‘^ ’^ * 
donde or = 1 - 2X
siendo X la fracciôn molar de Fe^* an M(l). Esta 
relaciôn orden - desorden viene definida por el 
equilibrio
FeM(3) + A1m(i) = Fe3ti) + AI m o )
donde la constante de equilibrio vale
logK = -1523.4 ((1/T) - (1/Tr) - 5
siendo T la temperatura de célculo y Tr la de 
r e f e r e n d a  en **K.
Las fracciones molarss del Fe^* y Al^* en las 
distintas posiciones se pueden calculer mediante las
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ecuaciones:
XFeâîn - -((X.p(l-X ,Mi3)) )/(K-l) +
+ ( (K(l-Xep)+X«p+1-X ,H(3)/(2(K-D ) ) ) -
-(K(l-Xep)+Xep+1-X ,M<3)/(2(K-1)
XFeâ(i) * Xap - XFeà(3)
XAI m (i) * 1 - XFeâîsi
XA1 m (3) * 2 - Xep - XAIh (I) - X ,H<3)
Asi, la actividad de la epidota vale:
a.p - )c(Ca/2)* (»ilif(i) XFeSîs))” *®"*'^
(XA1m(3) XFeMÎi))”
y la de la clinozoisita es
adz • (Ca/2)^)XAlM(D XA1 h (3)
que es equivalents a:
adz • (1 - <r^)/4
Otros autores (e.g., BROWN et alt., 1985) han 
preferido asumir una solucidn sdlida ideal e 
independiente de la temperatura, donde
aep = (XA1M(3>)
- Anfiboles Actinolita 
a =(3-K-N 
Tremolita
(23 O)  a-Ca) (C a / 2 )^(Fe^*/5)^(Si/8)^(0H/2)^
a *(3-K-Na-Ca)(Ca/2)^(Mg''V5)®(Si/8)"(OH/2
y en la serie actinolita - tremolita 
a«ct = 1 - atr = Xact (BIRD etalt. , 1984)




RgflUMWa ia& BCOqCftinag informéticoe desarrollado#
- Programa ACTEPZDO
Finalldad: Célculo de la actividad de la epidota a altas
temperaturas.
Desarrollo: Segün el ANEXO I I I , basado en BIRD y HELGESON
(1980).
Datos de entrada: Fdrmula estructural de la epidota y
temperatura.
Resultados: Actividad de la epidota y clinozoisita, factor k de 
orden-desorden.
- Programa BARTH
Flnalidad: Célculo de transferencia de masas en procesos
metasométicos a volumen constante.
Desarrollo: A partir de la metodologia de FERNANDEZ SANTIN y 
HERNANDEZ PACHECO (1982).
Datos de entrada: Composicién quimica de la roca inicial y
final.
Resultados: Peso de elementos transferidos-a la roca y fluido.
- Programa BLENDA
Finalidad: Célculo de las variables termodinémicas definidas por 
la esfalerita.
Desarrollo: De HUTCHINSON y SCOTT (1981) y SPRY y SCOTT (1986).
Datos de entrada: Composicién de la esfalerita.
Resultados: Moles y actividad del FeS en la esfalerita, prèsién 
de formacién y fSz en equilibrio con pirita.
- Programa CLORITA
Finalidad: Célculo de las variables termodinémicas definidas por 
la clorita.
Desarrollo: De WALSHE y SOLOMON (1981).
Datos de entrada: Composicién de la clorita.
Resultados: Componentes extremes de la clorita, temperatura de 
equilibrio, fSz y fOz en equilibrio con pirita, 
magnetita o arsenopirita y aMg */aH* de las 
disoluciones.
- Programa CLORITAl
Finalidad: Célculo de las variables termodinémicas definidas por 
la clorita.
Desarrollo: De WALSHE (1986) y CATHELINEAU y NIEVA (1985)
Datos de entrada: Composicién de la clorita.
Resultados: Componentes extremos de la clorita, temperatura de 
equilibrio por très métodos distintos, fSz y fOz en 
equilibrio con pirita o magnetita y aMg */aH* , 
aPe */aH* de las disoluciones.
- Programa CLORITAS
Finalidad: Célculo de la fSz y fOz a partir de la clorita.
Desarrollo: De BRYNDZIA y SCOTT (1986).
Datos de entrada: Composicién de la clorita y temperatura de 
equilibrio.
Resultados: fugacidad de Oz y Sz.
- Programa EQEPGR
Finalidad: Célculo de la composicién del granate en equilibrio
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con epidota.
Desarrollo: De BIRD y HELGESON (1980)
Dates de entrada: composicién de la epidota y tempmpatura.
Resultados: Composicién (X«d) del granate.
- Programs F02PH
Finalidad: Célculo de la composicién de disoluciones
hidrotermales en el espacio fOz-pH a tei^seratura 
definida y bajas prèsiones.
Desarrollo: A partir de OHMOTO (1972), RIPLEY y OHMOTO (1980), 
con constantes de equilibrio de PATTERSON et ait.
(1981).
Datos de entrada: Composicién de la fase fluida (mZS, mNa*, mK*, 
mCa *, mBa * y mMg *), temperatura, rango de fOz y pH.
Resultados: f Sz, campo de estabilidad de los distintos
compuestos de S y de la magnetita, pirita, pirrotlna, 
hematites, calcopirita y bornita, limites de 
saturacién de anhidrita y b o m i t a .  Coefic lentes de 
actividad y actividad de los distintos compuestos. 
Composicién de la fase fluida y estabilidad de 
minérales en unas condiciomes definidas.
- Programa FORES
Finalidad: Célculo de la férmula estructural y actividad de los 
minérales.
Desarrollo: A partir del método de FDEZ. S/dfTIN y HDEZ.PACHECO
(1982), con célculos para el Fe *, términos extremes 
de soluciones sélidas y actividad de minérales 
definidos en el ANEXO III.
Dates de entrada: Anélisis qulmico de un minerai
Resultados: Férmula estructural, composicién en funcién de los 
términos extremos y actividad de éstos.
- Programa FUGCO
Finalidad: Célculo de la fugacidad del COz y actividad del HzO 
en el sistema HzO-COz-NaCl
Desarrollo: A partir de BOWERS y HELGESON (1984a) para los
procesos con inmiscibilidad parcial y de HELGESON y 
KIRKHAM (1984), HELGESON et ait. (1978) para la 
miscibilidad total o nula. Parte del programa esté 
basado en el de BOWERS y HELGESON (1985).
Dates de entrada: Temperatura, prèsién, XNaCl y XCOz en la
diselueién
Resultados: fugacidad del COz y HzO, actividad del HzO.
- Programa GE6TCAL
Finalidad: Célculo de la temperatura de equilibrio de carbonates 
a partir del geotermémetro calcita-dolomita.
Desarrollo: De WALTHER y HELGESON (1980) y FLOWERS y HELGESON
(1983).
Dates de entrada: Contenido del Mg en solucién sélida en
calcita.
Resultados: Temperatura de equilibrio.
- Pregrama 6EDTEPGR
Finalidad: Célculo de la temperatura de equilibrio del par
epidota - granate.
Desarrollo: A partir de BIRD y HELGESON (198#) y CASfiUET (198#)
Dates de entrada: Cenpesicién del granate y epidota.
Resultados: Temperatura de equilibrio mediante des métodos.
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- Programa GRKSOEMS
Finalidad: Célculo de transferencia de masas en procesos 
metasométicos a volumen no constante.
Desarrollo: A partir de la metodologia de FERNANDEZ SANTIN y 
HERNANDEZ PACHECO (1982).
Datos de entrada: Composicién quimica y dcnsidad de la roca 
inicial y final.
Resultados: Peso de elementos transferidos a la roca y fluido y 
factor de volumen.
- Programa HIDROLOG
Finalidad: Célculo aproximado de las condiciones de un sistema 
hidrotermal ligado a la intrusién de una roca ignea.
Desarrollo: A partir de KERRICK (1977), GUY (1979), CATHLES
(1981) y CRISS y TAYLOR (1986).
Datos de entrada: Constantes fisicas de la roca y del fluido.
Resultados: Flujos, velocidades del fluido y skarn, duracién del 
s k a m  y del sistema hidrotermal, tiempo de 
enfriamiento de la intrusién.
- Programa LOGK
Finalidad: Célculo de las curvas de equilibrio entre fases en 
condiciones no standart, con minérales no puros y 
fluidos del sistema HzO-COz-NaCl
Desarrollo: A  partir del programa SUPCRT (HELGESON et a i t . ,
1978), el programa FUGCO y las bases del equilibrio 
termodinémico expuestas en la Primera Parte.
Datos de entrada: Constantes de equilibrio a presién y
temperatura dadas, composicién de la fase fluida, 
estequiometria de la reaccién y actividad de los 
minérales.
Resultados: Tezqieraturas de equilibrio.
- Programa METALES
Finalidad: Célculo de las condiciones de saturacién de diverses 
metales en una disolucién hidrotermal en el espacio 
T-pH-fOz.
Desarrollo: A  partir del programa F02PH, con las constantes de 
equilibrio de HELGESON (1969), CRERAR y BARNES (1976), 
HELGESON et ait. (1978), BARNES (1979), PATTERSON et 
a i t . , 1981, WALSHE y SOLOMON (1981), VAREKAMP y BUSECK
(1984), JACKSON y HELGESON (1985), AHMAD et ait.
(1987), WOOD et ait., (1987), BOORCIER y  BARNES (1987) 
y SEWARD y BARNES (1987).
Datos de entrada: Los mismos que el programa F02PH, junto con mF 
y XCOz.
Resultados: La proporcién de los compuestos de Au, Ag, Sb, Cu, 
Hg, Zn, Pb y Sn en una disolucién hidrotermal a pH, 
fOz y temperatura dadas y su cantidad en condiciones 
de saturacién.
- Prograsui PETROLOG
Finalldad: Célculo de los principales paurémetros geoqulmicos de 
una roca.
Desarrollo: A  partir de CORRETGE (1978) y FERNANDEZ SANTIN y 
HERNANDEZ PACHECO (1982).
Datos de entrada: Composicién quimica de la roca.
Resultados: Norma CIFW, Niggli, parémetros de Zavaritskii y los 
parémetros geoqulmicos més comunes para el tratamiento 
de rocas Igneas y metamérficas.
4*4
- Program** PH
F inalidad: Célculo del pH de una disolucidn en equilibria con la 
asooiacidn cuarzo - feldespato potàeioo - albita - 
moscovita.
Désarroilo: A partir del método de HEMIÆY et alt. (1984), con 
variaciones del de PASCAL (1979).
Datoa de entrada * Teaperatura, salinidad total de la fase 
fluida, temperatura y vonstantes de equilibrio de la 
reaccidn.
Resultados: pH estimado, mK* y nHa*
- Pregrama PHINCFLU
Finalidad: Cdlculo del pH de fluidos a partir de la fraccidn 
molar de COz.
Oesarrollo: A partir de CRERAR et alt (1978)
Datorn de entrada: Temperatura, fraccidn molar de COa y salinidad 
de la fase fluida.
Resultados: pH estimado.
Estos programas ban sido realizados en BASIC para el IBM-XT; 
la longitud de muchos de ellos hace imprecindible para su 
ejecuciôn una compilaciôn previa. Esta se realizado mediante el 
compilador QBASIC, v.4 de Microsoft (1987).
Junto con estos programas en BASIC se ha trabajado con el 
programs SUPCRT (HELGESON et alt., 1978) escrito para FORTRAN 
IV. Inicialmente este programs ha sido ejecutado en el ordenador 
IBM 4361 del IGME. Posteriormente, y sobre una versidn 
posterior, este programs ha sido adaptado para un ordenador 
personal PC-XT.
Los programas para el tratauniento de inclusiones fluidas 
(WATER, CQ2, HALWAT y CHNACL) escritos en FORTRAN 77 per 
NICHOLLS y CRAWFORD (1985) han sido ejecutados en el ordenador 
central del IGME. Posteriormente, y gracias al compilador de 




Slnbolos usados. Los nünsros sntrs pardntssls Indioan la fuenta 
blbllogréfica fundamental.
(1) HELGESON et alt. (1978).
(2) OHMOTO (1972).
(3) BOWERS et alt. (1984).
(4) GREENWOOD (ed.) (1977)
(5) ANDERSON (1977).
(6) HENLEY et alt. (1984).
(7) BIRD y HELGESON (1980).
(8) WALTHER y HELGESON (1980).
(9) HELGESON y KIRKHAM (1974).
(10) HELGESON (1969).
A,B Constantes da Debye Huckel
C Componentes del sistema
Cp Calor especlfico standart molal a presidn
constante (cal/mol'K) (1).
&G Energie libre de Gibbs cal/mol (1).
AG° Energia libre de Gibbs (1).
AH° Entalpia molal standart (1).
I Fuerza idnica (1,6).
K constemte de equilibrio. (2)
Ki Constante de proporcionalidad de actividad en un
mineral (1, 7).
L Grados de libertad del sistema
P Presidn (bares o )ci lobar e s ) .
Ph,Pf Presidn hidrostdtica o de fluidos
Pi Presidn litostdtica
Pc,Tc,Vc Presidn, temperatura y volumen critico de un gas.
Pp,Pi Presidn parcial
R constants de los gases (1.987 cal/mol (*K) (1).
S° Entropla molal standart (cal/mol *K) (1 y 4).
T Temperatura (en ecuaciones, temperatura absolute)
U Energie interna (4).
V« Volumen del sdlido.
V° Volumen molal stemdart (cm3)
Xi Fraccion molar.
Z Carga idnica (1,6).
a,b,c Coeficientes de calor especifico standart molal
para la ecuacidn de Haier Kelley (1). 
at actividad del components i (1).
ai,bi Coeficientes de Redlich Kwong para mezcla de fluidos.
a° Actividad del componente o fase pura.
b Constante de salinidad para la ecuacidn de Debye
Huckel (6,10) 
fi fugacidad del fluido i (bares) (1).
f" Fugacidad del fluido puro (bares) (1).
g (subindice) gas.
1 (subindice) liquide.
m molalidad (moles soluto/Kg disolvente)
mT.S molalidad total del S en sus diferentes
compuestos. (2)
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n Coefielent* de reaccidn en las raacciones idnicas
(3)
p r , t r  Presidn (1 bar) y temperatura de r e f e r e n d a  (25*C)
t Temperatura en grados centigrades.
x,y,z Orientaoidn del elipsoide
AG* Energia libre de Gibbs molal standart aparente
deformacidn cal/mol (1).
AGr Energia libre de Gibbs standart de formacidn a
2 5 *C y 1 bar.(cal/mol) (1).
A G r  Energia libre de Gibbs standart de reaccidn
(cal/mol) (1).
AH? Entalpia molal standart de formacidn a partir de
los elementos a 2 5 *C y 1 bar (c a l / m o l ) (1)
A S r  Entropia molal standart de reaccidn (cal/mol'K)
(1).
ASr Entropia molal standart de formacidn a partir da
los elementos a 25*C y 1 bar (cal/mol *K) (1).
A V r  Incremento de volumen de reaccidn (cm3)
An Nümero de solvatacidn de una especie.
A Constants idnica para la ecuacidn de Debye Huckel
(6,9,10).
a,B Coeficientes de expansibilidad y compresibi1idad
en sdlidos.
* Fases del sistema
r Coeficiente de fugacidad o actividad (1,6).
r Intensidad de deformacidn
<r Eje de esfuerzos
Ui Potencial quimico del componente o especie 1 (1)
u“ Potencial quimico standart (1).
a Angulo entre los pianos C y S
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ABREVIATURAS DE MINERALES
Ab albita Hum humitas
Act actinolita Id idocrasa






Apy arsenopirita Lili lilianita
Ba barita Lud ludwigita
Bm bismutina Malay malayaita
Bn b o m i t a Me microclina
Br brucita Mg magnesita
Bt biotita Mo molibdenita
cal caldeita Mont monticellita
Ce calcita Mt magnetita
Cl clorita Or ortosa
clinocloro Par paragonita
Cpy calcopirita Parg pargasita
es casiterita Per periclasa
Czo,Clz clinozoisita Plag plagioclasa
Daf dafnita PO pirrotina
Di diopsido Preh prehnita
Do dolomite Px piroxeno
Esc escapolita Py pirita
Ep epidota Q cuarzo
Esf esfena Sch scheelita
Fk feldespato potAsico Schr schermerita
Flog flogopita Ser sericita
Fluo fluorita Serp serpentine
Fluob fluoborita Sp espinela
Fo forsterita Sp espessartina
Gai galena Sph esfalerita
Gr granate St estannina
Gross,gr grosularia Tr tremolita
Grun grunerita Tur turmalina
Hast hastingsita Wo wollastonita
H o m , H m hornblende Wytt wyttichenita
QFM Tampôn cuarzo-fayallta-magnetita
NNO Tampdn nlquel - ôxido de nlquel
HM Taapàn hematites - magnetite
CC02 Tampdn grafito - C02
